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 El monzón de la India es un componente clave del sistema climático por su 
interacción con los distintos modos de variabilidad del clima a escala global. La 
variabilidad propia de las precipitaciones del monzón presenta además un profundo 
impacto socioeconómico en la región, su predicción es de vital importancia para el país 
y ha sido un tema recurrente de investigación entre la comunidad científica. La 
predictibilidad del monzón depende del grado de entendimiento tanto de los 
mecanismos externos que le afectan como de sus componentes internas. En el monzón 
de la India no se ha establecido aún un consenso sobre la influencia que ejercen las 
distintas regiones fuentes de humedad en la variabilidad de las precipitaciones. Por 
tanto, se considera importante un mayor conocimiento sobre las regiones en las cuales la 
humedad se ha incorporado a la atmósfera, su transporte y la relación con la variabilidad 
de las precipitaciones del monzón indio de verano.  
 La determinación del origen del vapor de agua que genera la precipitación en 
una región constituye un problema terriblemente complicado. La búsqueda del origen de 
esta agua se ha abordado normalmente mediante el análisis de los patrones de la parte 
divergente del flujo de vapor de agua. Pero esta metodología tiene el inconveniente de 
que mediante la misma no es posible identificar los caminos reales del vapor de agua. El 
análisis de la composición isotópica del agua precipitada en un punto determinado 
puede ofrecer información sobre el origen de la humedad que ha dado lugar a las 
precipitaciones en ese punto. No obstante, esta metodología exige la realización de 
costosas campañas de muestreo, por lo que generalmente no existen datos isotópicos de 
agua precipitada en un número suficiente de estaciones sobre un área. Por otra parte, es 
frecuente que las muestras contengan una mezcla de aguas con distinto origen. Desde el 
año 2005 se han multiplicado los trabajos que han aprovechado el modelo lagrangiano 
de dispersión de partículas FLEXPART para implementar un análisis dinámico del 
transporte de agua en la atmósfera. La principal ventaja del enfoque lagrangiano 
consiste en que nos permite efectuar un seguimiento de (E - P) hacia adelante y hacia 
atrás en el tiempo a lo largo de trayectorias. De esta forma se facilita la determinación 




 Esta Tesis estudia el origen de la humedad que llega a la India durante un 
periodo de cinco años (1 de enero 2000 – 31 de diciembre de 2004) mediante el modelo 
lagrangiano FLEXPART. Por primera vez se establecen las áreas de recarga de agua a 
la atmósfera de las masas de aire que se dirigen específicamente hacia la India y se 
estudia su comportamiento a lo largo del año. Una vez determinadas las principales 
regiones fuente de humedad, se estudia la relación entre éstas y la ocurrencia efectiva de 
precipitación en la India. Para ello se identifican los eventos de precipitación 
acontecidos en la India a escala sinóptica, de forma que sean representativos de una 
gran parte del territorio, y se evalúa cuales de las regiones fuente son determinantes en 
la generación de dichos eventos. Por último, también se clasifican los eventos según su 
intensidad, resultando que los más intensos se encuentran prácticamente comprendidos 
en la estación del monzón de verano. De esta forma se estudia también la influencia de 
los aportes de vapor de agua en la variabilidad en la intensidad de las precipitaciones del 










 The Indian monsoon is a key component of the climate system due to its strong 
interaction with other global modes of variability. The monsoon rainfall variability also 
presents a profound socio-economic impact over the region, its prediction is of vital 
importance for India and it has been a key research subject among the scientific 
community. Predictability of the monsoon rainfall depends on the understanding of 
externally forced mechanisms and internally generated components of the monsoon. 
Although the identification of moisture sources for a region is of prominent importance 
to characterize precipitation, the origin and amount of moisture towards the Indian 
Subcontinent and its relationship with the occurrence of precipitation are not well 
understood yet. 
 The identification of the origin of the water available for precipitation in a region 
constitutes a very complex problem. Typically, the search for the origin of this water is 
approached by analyzing patterns of the divergent part of the water vapour flux, but this 
method cannot identify the actual pathways of the atmospheric water flows. Water 
isotopic composition provides information on where rainwater has originated. However, 
using this method implies a time consuming effort, and automation is quite expensive. 
So, isotope data of precipitation at a high enough number of sites over an area are not 
usually available. Moreover, water samples can contain a complicated mixture of water 
from different origins. Since the year 2005 an increasing number of studies have taken 
advantage of the use of the Lagrangian particle dispersion model FLEXPART to 
analyze the water transport towards different regions. The major benefit of the 
Lagrangian approach is that it can track evaporation minus precipitation (E – P) from a 
region forwards or backwards in time along the trajectories of appropriately selected 
particles, thereby facilitating the determination of water source-receptor relationships.  
 In this Thesis, the origin of the atmospheric water arriving to India during a 
period of 5 years (1 January 2000–31 December 2004) is investigated by using the 
FLEXPART Lagrangian diagnosis method. For the first time the areas of water recharge 
to the atmosphere of air masses specifically aimed toward India are assessed, and its 
behavior along the year is studied. Once the main moisture source regions are 




India is studied. For this purpose, rainfall events over India are identified at synoptic 
scale, being representative of a large area of the studied region, and it is analyzed which 
of these sources are determinate in the rainfall generation. Finally, rainfall events are 
also classified as function of their intensity. Most of the most extreme events occur 
along the summer monsoon season, which enables to study how the water vapor 





















A continuación, se presentan los trabajos publicados en revistas y las contribuciones a 
congresos en que ha participado la autora durante la realización de la Tesis doctoral. 
 
a) Publicaciones científicas en revistas. 
Liberato, M.L.R., Pinto, J.G., Trigo, R.M., Ludwing, P., Ordóñez, P., Yuen, D., Trigo, 
I.F. (2013). Explosive development of winter storm Xynthia over the southeastern 
North Atlantic. Nat. Hazards Earth Syst. Sci., en revisión.  
Ordoñez, P., Ribera, P., Gallego, D., and C. Peña-Ortiz. (2013). Influence of Madden-
Julian Oscillation on water budget transported by the Somali Low Level Jet and the 
associated Indian summer monsoon rainfall. Water Resour. Res., en revisión.  
Peña-Ortiz, C., Gallego, D., Ribera, P., Ordóñez, P., Álvarez-Castro, MC. (2013). 
Observed trends in the global jet stream characteristics during the second half of the 
20th century. J. Geophys. Res.118: 1-12, doi:10.1002/jgrd.50305. 
Ordoñez, P., Ribera, P., Gallego, D., and C. Peña-Ortiz. (2012). Major moisture 
sources for Western and Southern India and their role on synoptic-scale rainfall events, 
Hydrol. Process., 26 (25), 3886 – 3895, doi: 10.1002/hyp.8455.  
 
b) Contribuciones a congresos. 
Paulina Ordóñez, Margarida L. R. Liberato, Joaquim G. Pinto, and Ricardo M. Trigo. 
(2013). Analysis of moisture advection during explosive cyclogenesis over North 
Atlantic Ocean. Geophysical Research Abstracts. Vol. 15, EGU2013-8452.  
Isabel F. Trigo, Margarida L. R. Liberato, Katrin Nissen, Joaquim G. Pinto, Piero 
Lionello, Ricardo M. Trigo, Sven Ulbrich, Uwe Ulbrich, and Paulina Ordóñez. (2013). 
A multi-method analysis of cyclone activity in the Mediterranean Region. Geophysical 
Research Abstracts. Vol. 15, EGU2013-9689.  
Paulina Ordóñez, Pedro Ribera, David Gallego, and Cristina Peña-Ortiz. (2013). 
Influence of Madden-Julian Oscillation and Somali Low Level Jet over Indian summer 





Paulina Ordóñez, Margarida L.R. Liberato, Joaquim G. Pinto, Ricardo M. Trigo, 
(2013). Oceanic moisture sources associated with the explosive development of storm 
Xynthia. 8º Simposio de Meteorología y Geofísica y 14º Encuentro Luso Español de 
Meteorología. Ericeira (Portugal).  
Paulina Ordóñez, Pedro Ribera, David Gallego, Cristina Peña-Ortiz, María del Carmen 
Álvarez-Castro. (2011). Identification of the main moisture sources for India through a 
lagrangian approach. Geophysical Research Abstracts. Vol. 13, Vol. 13, EGU2011-
9009. 
Paulina Ordóñez, Pedro Ribera, David Gallego, Cristina Peña-Ortiz, María del Carmen 
Álvarez-Castro. (2011). Moisture transports and synoptic patterns related to heavy 
rainfall events in India. Geophysical Research Abstracts. Vol. 13, EGU2011-9041. 
Pedro Ribera, Paulina Ordóñez, Laura del Rio, Javier Benavente, Maricarmen 
Álvarez-Castro, Cristina Peña-Ortiz. (2011). Reconstruction of historical coastal storms 
in the Spanish coasts of the Gulf of Cadiz 1929-2005. Geophysical Research Abstracts. 
Vol. 13, EGU2011-10277. 
María del Carmen Álvarez-Castro, David Gallego, Pedro Ribera, Cristina Peña-Ortiz, 
Paulina Ordóñez. (2011). A New Historical Meteorological Database over the 
Mediterranean Sea. Geophysical Research Abstracts. Vol. 13, EGU2011-8925. 
Cristina Peña-Ortiz, Pedro Ribera, David Gallego, Paulina Ordóñez, Maria del Carmen 
Álvarez. (2011). Long-term trends of the extratropical jet streams through objective 
analysis. Geophysical Research Abstracts. Vol. 13, EGU2011-7000. 
Cristina Peña-Ortiz, David Gallego, Pedro Ribera, María del Carmen Álvarez, Paulina 
Ordóñez. (2011). Decreasing trend of the Tropical Easterly Jet over Africa. Geophysical 





Listas de acrónimos  
 
 Acrónimo Traducción al español 
European Centre for Medium-
Range Weather Forecasts 
ECMWF Centro Europeo para la Predicción 
Meteorológica a Medio Plazo 
El Niño – Southern Oscillation ENSO El Niño – Oscilación del Sur 
Global Precipitation 
Climatology Project 
GPCP Proyecto para la Climatología Global de la 
Precipitación 
Indian Ocean Dipole IOD Dipolo del Océano Índico 
Indian Summer Monsoon ISM Estación del monzón de verano en la India.  
Intraseasonal Oscillation ISO Oscilación intraestacional 
Intertropical Convergence Zone  ITCZ Zona de convergencia intertropical.  
June, July, August, September JJAS Desde junio hasta septiembre 
Low Pressure Systems  LPS Sistemas de bajas presiones y depresiones del 
monzón 
Madden – Julian Oscillation MJO Oscilación de Madden - Julian 
Outgoing lonwave radiation OLR Longitud de onda larga saliente 
Quasi-biweekly mode QBM Modo cuasi-semanal 
Somali Low Level Jet SLLJ Chorro de niveles bajos de Somalia. También 
conocido como Chorro de Findlater o Chorro de 
niveles bajos que cruza el ecuador.  
Southern Oscillation Index SOI Índice de la Oscilación del Sur. Calcula las 
diferencias de presión del aire entre la isla de 
Tahití y la ciudad de Darwin. 
Sea Surface Temperature SST Temperatura en la superficie del mar.  
Tropospheric Biennial 
Oscillation 
TBO Oscilación Bienal de la Troposfera 
Tropical Easterly Jet TEJ Chorro Tropical del Este.  
Western Disturbance WD Perturbación del Oeste 
 









Otras abreviaturas utilizadas en la Tesis 
 
Abreviatura Descripción 
Z1 Zona 1 
Z2 Zona 2 
NOZ1 Al noroeste de la zona 1 
CHS Chorro de Somalia 
BB Bahía de Bengala 
OBB Oeste de la Bahía de Bengala 
EBB Este de la Bahía de Bengala 
NZ2 Norte de la zona 2 
SZ2 Sur de la zona 2 
 















































1.1. El monzón asiático  
 El término monzón deriva de la palabra árabe “mausam”, la cual significa 
estación. La palabra monzón se usa ampliamente para denotar cualquier ciclo climático 
anual con una inversión estacional de los vientos dominantes en las regiones tropicales 
y subtropicales resultando en cambios estacionales tanto de la circulación atmosférica 
como de la precipitación asociada. El clima monzónico se caracteriza por poseer una 
estación  ―húmeda‖ y otra ―seca‖.  
 El monzón asiático de verano es uno de los más significativos y define a la 
estación lluviosa de una amplia área que abarca desde la India hasta el noreste de Asia. 
La estación húmeda tiene lugar durante el verano boreal cuando los vientos cálidos y 
húmedos del sudoeste soplan a través del sur de Asia. Durante la estación seca, los 
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vientos se invierten, el aire frío y seco del continente en invierno viaja por el sur de Asia 
con componente nordeste (figura 1.1).  
 Las explicaciones tradicionales sobre el monzón, suponen la existencia de una 
―brisa marina‖ monzónica que se dirige hacia una baja térmica de verano situada sobre 
el continente. Como se verá en el presente apartado, estas explicaciones no nos 
proporcionan una base adecuada para comprender el funcionamiento detallado del 
sistema (Barry y Chorley, 1999).  
1.1.1. Causas del monzón  
 El régimen monzónico es un sistema de circulación global que domina las tres 
dimensiones espaciales de la circulación a gran escala en muchas regiones. Los 
mecanismos generales que explican la causa y existencia de los monzones son los 
siguientes: 
i. La diferencia de calentamiento entre océanos y continentes. Sobre las amplias 
regiones oceánicas la temperatura es relativamente estable a lo largo del año, 
pero sobre los continentes, ésta presenta una variación estacional. El 
calentamiento relativo de la tierra respecto de los océanos produce bajas 
presiones que gradualmente forman regiones de convergencia. En invierno y 
verano la situación es inversa, por tanto, los océanos y continentes tropicales 
 
Figura 1.1. Patrones de viento de las estaciones (a) verano boreal y (b) invierno boreal. 
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experimentan una inversión semi-anual en la dirección del viento que caracteriza 
al monzón.  
ii. Los cambios de la humedad en la atmósfera. Cuando el aire húmedo asciende 
sobre las superficies terrestres calentadas en verano, la humedad condensa 
eventualmente, liberando energía en forma de calor latente de condensación. 
Esta energía extra aumenta las diferencias de presión entre el océano y la tierra 
añadiendo vitalidad al monzón. 
iii. La rotación de la Tierra. La fuerza de Coriolis hace que el aire del monzón se 
mueva en trayectorias curvas. La diferencia en la fuerza de Coriolis entre los dos 
hemisferios también provoca que el viento cambie su trayectoria al cruzar el 
ecuador. 
 Además, la circulación del monzón puede sufrir variaciones por dos tipos de 
causas: variaciones en la dinámica interna y variaciones en las condiciones de frontera 
(Shukla, 1987). Ambos tipos de variaciones pueden alterar la distribución geográfica de 
las fuentes y sumideros de calor y humedad en la atmósfera y los patrones de los 
vientos.  
 Las variaciones en las condiciones de frontera se refieren a cambios en las 
condiciones de la superficie, como las variaciones en la temperatura de la superficie del 
mar (SST, en sus siglas en inglés), los efectos hidrológicos en la superficie de la tierra o 
la extensión espacial de la cobertura de nieve. Por ejemplo, Liu y Yanai (2002) asocian 
mediante estudios de casos una elevada cobertura de nieve en Eurasia durante la 
primavera con un monzón de verano débil y con deficientes precipitaciones en el este de 
Asia.  
 La dinámica interna que controla al monzón incluye variaciones aperiódicas en 
la circulación atmosférica, como las debidas a forzamientos térmicos y orográficos, a 
interacciones no lineales entre las diferentes escalas de movimientos atmosféricos u 
otras perturbaciones. Así por ejemplo, Chen (2003) identificó dos oscilaciones 
independientes en la actividad de las ondas planetarias estacionarias, una en la 
troposfera y la segunda en la estratosfera, cuyo patrón estaba relacionado con la 
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distribución de la tierra y los océanos. Chen (2005) investigó la relación entre la 
actividad de estas ondas y el monzón del este asiático. Una gran actividad de las ondas, 
debilita considerablemente el Anticiclón Siberiano y favorece un monzón débil. Estas 
características se invierten durante años con baja actividad de las ondas planetarias, es 
decir, que se intensifica el Anticiclón Siberiano y se fomenta un monzón fuerte. 
1.1.2. Ciclo anual  
 Webster (1987) describe la relación que existe entre los principales mecanismos 
que generan el monzón asiático y el ciclo anual del mismo. En los meses de transición 
entre el verano del hemisferio sur y el del hemisferio norte, la zona de convergencia 
intertropical (ITCZ, en sus siglas en inglés) se sitúa en la región ecuatorial (ver ej. 
figura 1.2.a), que es la región de máximo calentamiento durante esta época. Durante 
mayo y junio (figura 1.2.b) la declinación solar aumenta, por lo que las latitudes 
tropicales y subtropicales del hemisferio norte comienzan a calentarse y las zonas de 
tierra más cercanas a la costa presentan débiles movimientos verticales. La ITCZ (con 
sus precipitaciones asociadas) sigue desplazándose hacia el norte y la célula de Hadley 
del hemisferio sur se intensifica. Como consecuencia aumenta el contenido de humedad 
en el hemisferio norte, disparando el monzón en algunas áreas de continente asiático. 
Durante junio y julio (figura 1.2.c), el transporte de humedad desde el Océano Índico es 
mayor y avanza más hacia el norte del continente asiático. La entrada de calor sensible 
en la superficie de la tierra y los movimientos verticales son también máximos. Es la 
estación del pico del monzón, cuando la intensidad de las precipitaciones alcanza el 
máximo. En septiembre (figura 1.2.d) la zona de mayor calentamiento solar comienza a 
situarse de nuevo cerca del ecuador, como en el mes de mayo. El continente se va 
enfriando por lo que el gradiente se presión se hace más débil. Esto limita la 
disponibilidad de humedad en el continente y como resultado la precipitación se debilita 
significativamente, lo que indica el cese de la estación húmeda en el hemisferio norte. 
En diciembre, el máximo calentamiento solar y la ITCZ ya se han desplazado 
considerablemente hacia el sur (figura 1.2.e) alcanzando su posición más meridional. La 
célula de Hadley del hemisferio norte se ha intensificado. 
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Figura 1.2. Ciclo anual medio del monzón asiático. El movimiento anual de los centros de convección se 
considera como resultado de la diferente respuesta del océano y la tierra al ciclo anual del forzamiento 
solar. Adaptada de Webster, 1987.  
 El modelo esquemático del ciclo anual aquí descrito es válido para condiciones 
medias anuales, pero existen considerables variaciones en cuanto al disparo, duración y 
magnitud del monzón.  
1.1.3. Concepto del monzón como sistema acoplado  
 En las últimas décadas ha comenzado a prevalecer una visión holística del 
monzón como un sistema acoplado. La naturaleza acoplada del monzón implica 
interacciones con la superficie terrestre en las regiones continentales, así como 
interacciones océano-atmósfera en las superficies oceánicas. Las investigaciones 
parecen mostrar cada vez más que el océano juega un papel activo en el monzón 
atmosférico (Clark et al., 2000; Webster et al., 2002; Loschnigg et al., 2003; Izumo et 
al., 2008).  
 Walker (1924, 1928) vinculó por primera vez la variabilidad interanual de los 
monzones a la fase de la Oscilación del Sur y su índice (SOI, según sus siglas en 
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inglés). La relación que Walker describió comprende el 40% de la varianza del monzón 
en los últimos 120 años (Shukla y Paolino, 1983), aunque sufre altibajos de una década 
a otra (ej. Torrence y Webster, 1999). Durante muchos años, sin ningún apuntalamiento 
físico, la relación entre SOI y el monzón se consideró un artefacto artificial. Cuando 
Bjerknes (1966, 1969) desarrolló el proceso de acoplamiento descrito por El Niño - 
Oscilación del Sur (ENSO, en sus siglas en inglés) el vínculo físico quedó establecido. 
La opinión más generalizada es que la interacción entre ENSO y el monzón del sur de 
Asia se produce por el efecto que ejerce la temperatura superficial del océano Pacífico 
en la localización e intensidad de la ascendencia/subsidencia de la circulación 
atmosférica ecuatorial (circulación de Walker) que a su vez influye en la circulación 
longitudinal norte/sur (circulación de Hadley) regional asociada con el monzón (Paeth 
et al., 2008). No obstante, también se ha sugerido que la influencia pueda ser inversa y 
que sea la variabilidad de la circulación del monzón la que pueda modificar la fuerza y 
evolución del fenómeno ENSO (Yasurani, 1990; Chung y Nigam, 1999; Kirtman y 
Shukla, 2000). Webster (2006) afirma que ENSO y el monzón asiático no son 
fenómenos independientes sino que existe un gran fenómeno acoplado del cuál 
constituyen las principales componentes. 
 Con respecto a la relación ENSO-monzón anteriormente descrita, cabe destacar 
que desde finales de 1970, se está produciendo un incremento de eventos anómalos de 
El Niño, que se caracterizan por presentar un aumento de la SST en el Pacifico central, 
rodeado de enfriamientos al este y al oeste del mismo. Este patrón climático, al ser 
diferente al del fenómeno convencional de El Niño, se ha denominado El Niño Modoki 
o pseudo – Niño y modifica la circulación de la atmósfera y resulta en impactos 
globales diferentes a los de El Niño (Ashok y Yamagata, 2009). Así por ejemplo, 
estudios recientes muestran que teleconexiones asociadas a El Niño – Modoki influyen 
en la precipitación del monzón de la India (Ratnam et al. 2010) o que El Niño Modoki 
se relaciona con el monzón de verano de China mejor que el Niño (Weng et al., 2011).  
 Otro fenómeno oceánico que se ha observado es la existencia de un importante 
transporte meridional de calor conducido por el viento del océano Índico (ej. Hsiung et 
al., 1989; Hastenrath y Greischer, 1993; Loschnigg y Webster, 2000), con picos 
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estacionales en desfase con el calentamiento solar (Chirokova y Webster, 2006). Es 
decir, durante el verano del hemisferio norte, el flujo de calor se dirige hacia el sur y se 
revierte durante el invierno boreal (figura 1.3). Esta inversión de calor sugiere una 
posible retroalimentación entre atmósfera y océano que podría regular la intensidad del 
monzón (Webster et al., 2002; Loschnigg et al., 2003). Se considera importante puesto 
que podría implicar la existencia de una relación inherente al sistema océano Índico – 
monzón y hasta cierto punto independiente de ENSO.  
 
Figura 1.3. Esquema de la regulación del ciclo estacional del Océano Indico para (a) verano boreal (junio 
– septiembre) y (b) invierno boreal (diciembre – febrero). Las líneas curvas indican los vientos cerca de la 
superficie, forzados por el gradiente de presión a gran escala asociado al gradiente térmico cros-
ecuatorial. Las flechas grises discontinuas denotan las fuerzas del transporte de Ekman y la dirección del 
flujo de calor asociado. La gran flecha vertical al margen denota el sentido y la magnitud del promedio 
zonal del flujo de calor. La interacción acoplada océano – atmósfera descrita en esta figura impone una 
fuerte retroalimentación negativa en el sistema, regulando así los extremos estacionales del monzón. 
Extraído de Webster (2006). 
 Más recientemente se han reconocido nuevas evidencias de una interacción 
acoplada del océano y la atmosfera. El Dipolo del océano Índico (IOD, según sus siglas 
en ingles) se ha catalogado como una importante manifestación tropical de esta 
interacción (Webster et al., 1999; Saji et al., 1999). El IOD consiste en un modo zonal 
de las anomalías de la SST en el océano Índico, que están fuertemente acopladas con los 
vientos zonales y la convección durante el verano boreal y el otoño. Cuando los vientos 
ecuatoriales cambian de dirección este a oeste tiene lugar la fase positiva del IOD, 
siendo la SST fría en el este (la termoclina sube) y caliente en el oeste (la termoclina se 
hunde). Al contrario ocurre en la fase negativa del IOD (figura 1.4). Desde la 
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identificación del IOD, han aparecido numerosos artículos en la literatura científica 
discutiendo su naturaleza física e impactos tanto a escala local como global. Así por 
ejemplo, el IOD ejerce influencia en la precipitación del monzón de la India (Ashok et 
al., 2001; 2007; Saji and Yamagata, 2003), está altamente correlacionado con periodos 
de precipitaciones otoñales persistentes en el este de África (Black et al., 2003) o se 
relaciona con las precipitaciones en el Valle de la Plata y el centro de Brasil a través del 
Anticiclón del Sur del Atlántico (Chan et al., 2008).  
 
Figura 1.4. Anomalías del campo de vientos al nivel de 925 hPa durante los monzones fuertes de 
Australia (modo negativo del IOD). Las zonas sombreadas representan las regiones en las cuales los 
―upweling‖ y ―downwelling‖ pueden ser realzados o reducidos. Extraído de Webster (2006).  
 El IOD también se relaciona con la Oscilación del Sur (Behera and Yamagata, 
2001). Las fases positivas del IOD tienden a ocurrir con episodios de El Niño y las fases 
negativas con la Niña (Annamalai et al., 2005; Behera et al., 2006; Luo et al., 2010; 
Sakai et al. 2010), sin embargo ambos fenómenos poseen distintas periodicidades. 
Ashok et al. (2003) afirman que el IOD tiene entidad física propia y estiman que la 
mayor fracción de la variabilidad del IOD se debe a procesos regionales en el océano 
Índico. Webster (2006) argumenta que el IOD podría ser un artilugio de rectificación 
del sistema monzónico total acoplado, ante la acción de un fuerte gradiente de presión 
cros-ecuatorial. Este gradiente tendría lugar cuando el sistema se ve desplazado desde el 
equilibrio por factores externos como ENSO o procesos en la superficie de la tierra 
como coberturas anómalas de nieve sobre Eurasia durante primavera. Izumo et al. 
(2010) proponen un mecanismo que explicaría la influencia de una fase positiva 
(negativa) del IOD en la aparición de el Niño (la Niña) 14 meses después.  
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 Otra de las características fundamentales en la variabilidad interanual de la 
precipitación del monzón Asiático-Australiano consiste en que durante ciertos periodos 
de tiempo muestra considerables picos de 2-3 años, para los que se incrementan las 
precipitaciones durante un verano y disminuyen durante el siguiente y viceversa. (e.j. 
Moley y Parthasarathy, 1984; Tian y Yasunary, 1992; Shen y Lau, 1995). Dicha 
oscilación forma parte del sistema acoplado océano-atmosfera de las regiones 
monzónicas y ha sido denominada Oscilación Bienal Troposférica (TBO, en sus siglas 
en inglés) para evitar posibles confusiones con la Oscilación Bienal de la Estratosfera. 
Meehl (1994) encontró patrones espaciales característicos de la TBO con una clara 
secuencia estacional, en la que las anomalías de la convección y la SST se desplazan 
desde el sur de Asia hasta la parte occidental del océano Pacífico del hemisferio sur. En 
la figura 1.5 se muestra un esquema de las cuatro fases de la TBO.  
 Existen evidencias de que ENSO presenta una tendencia bienal (Kiladis y Díaz, 
1989; Rasmusson et al., 1990; Ribera y Mann, 2002) por lo que inicialmente se explicó 
el ciclo bienal de la TBO en base al ciclo bienal de ENSO. Sin embargo, Meehl et al. 
(2003) y Wu y Kirtman (2004) mostraron que se produce TBO en el océano Índico sin 
co-ocurrencia del fenómeno ENSO por lo que debía existir un ciclo bienal 
independiente en las anomalías de la SST del océano Índico. Loschingg et al. (2003) 
sugirieron que el sistema acoplado monzón - IOD ejerce una retroalimentación 
retroactiva para mantener la tendencia bienal, regulando el transporte de calor 
meridional sobre el océano Índico asociado con la variabilidad del monzón de la India. 
Pero Pillai y Mohankumar (2007) solo encontraron el dipolo de anomalías de la SST del 
IOD en la TBO cuando ocurrían simultáneamente con eventos de ENSO. Tamura et al. 
(2011) han destacado al forzamiento de la SST relacionado con el cambio de fase del 
fenómeno ENSO como un importante causante de la TBO. La fase positiva del IOD que 
tiende a co-ocurrir con el Niño durante el otoño - invierno boreal (año 0), dispara un 
cambio de fase de ENSO en el siguiente invierno (año +1), tal y como mostraban Izumo 
et al. (2010). Entonces se encuentra un patrón distintivo de la TBO en el monzón 
asiático durante el año +1 y el año +2. En contraste, cuando tras un evento de ENSO 
que acontece sin co-ocurrencia del IOD no se produce un cambio de fase de ENSO, no 
aparecen patrones de la TBO. La evidente complejidad de estas interrelaciones es un 
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ejemplo de la necesidad de mas investigaciones que esclarezcan los papeles de ENSO, 
IOD y la cuenca del Océano Índico en el fenómeno de la TBO (Tamura et al., 2011).  
 
Figura 1.5. Esquema de la evolución de la componente bienal de la circulación del monzón. El panel (a) 
muestra la estación de invierno anterior a la primera estación del monzón, se observan las SST 
anormalmente cálidas en el centro y oeste del Índico y más frías al este del océano Índico y los mares de 
Indonesia. Las anomalías cálidas en el océano Índico son precursoras de un intenso monzón 
supuestamente por un mayor ciclo hidrológico superficial (panel (b)). Un monzón fuerte se encuentra 
acompañado por un viento fuerte y gran evaporación, dando lugar a SST más fría en el océano Índico. La 
inversión del gradiente este-oeste de la SST produce un fuerte monzón en el norte de Australia (panel 
(c)). A su vez la SST mas fría de lo normal en el océano Índico da lugar a un débil monzón en la India 
(panel (d)). La teoría indica también que un monzón fuerte en el sur de Asia está precedido por uno fuerte 
en África y uno débil en el sur de Asia por otro también débil en África. Extraído de Meehl (1994).  
 A pesar de que históricamente el principal campo de estudio del monzón asiático 
ha estado centrado en la variabilidad interanual (Krishna Kumar et al., 1995; Webster et 
al., 1998; Gadgil, 2003; Waliser, 2006), en las últimas décadas también se ha 
reconocido la influencia de una componente intraestacional organizada. Madden y 
Julian (1971; 1972) presentaron la primera evidencia de la existencia de una oscilación 
tropical intraestacional (ISO, en sus siglas en inglés) usando datos diarios atmosféricos 
de la Isla de Canton. Ellos descubrieron que la presión en superficie y los vientos en la 
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atmósfera superior tienden a presentar un ciclo coherente en periodos de tiempo de 40-
50 días. Posteriormente, el periodo de la oscilación se ha establecido entre 30 y 60 días 
aproximadamente. Por esta razón, a esta ISO que es la principal fuente de variabilidad 
intraestacional en el hemisferio este tropical (Batstone et al., 2004), se le ha denominado 
Oscilación de Madden - Julian (MJO, en sus siglas en inglés) o la Oscilación de 30-60 
días (Waliser, 2006).  
 Los estudios observacionales enfocados a la circulación a escala sinóptica y la 
precipitación describen al sistema MJO como una envolvente de actividad convectiva 
de mesoescala que se propaga hacia el este desde el océano Indico con una velocidad de 
4-8 m·s
-1
 (Madden and Julian, 1971; Wheeler and Hendon, 2004). Una vez la 
perturbación alcanza el Pacífico central, las anomalías convectivas tienden a debilitarse 
aparentemente debido a la presencia de agua relativamente fría. La MJO es muy 
evidente en la variación de la radiación de onda larga saliente (OLR, en sus siglas en 
inglés), ya que las cimas de las nubes convectivas son frías. La presión atmosférica a 
nivel del mar evidencia una fuerte variabilidad con anomalías positivas y negativas 
asociadas a las fases no convectiva (suprimida) y convectiva respectivamente. La célula 
convectiva establece una circulación zonal en el océano Índico. La evolución de la SST 
muestra una variabilidad coherente con las variables anteriormente citadas, y 
especialmente con la OLR. Durante la fase no convectiva, la carencia de nubes facilita 
el calentamiento de la superficie del océano. Dicho calentamiento se mantiene ya que 
los vientos débiles cerca de la superficie no promueven evaporación y mezcla 
(mecanismos que enfrían la superficie). Así, la SST caliente tiende a generar 
convergencia superficial y convección, desempeñando un papel dominante en la 
generación de la fase activa. Una vez en la fase convectiva, a la evaporación y mezcla se 
añade el aumento de la fracción de nubes que reduce la radiación solar que alcanza la 
superficie, induciendo enfriamiento superficial y reducción de la inestabilidad 
atmosférica, modulando así el ciclo de vida de la MJO.  
 De acuerdo con Madden y Julian (1972), la MJO se divide típicamente en ocho 
fases en función de la localización del centro de convección a lo largo del ecuador 
(figura 1.6). De esta forma, la fase 1 se caracteriza por la presencia de una anomalía 
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incipiente negativa de la OLR alrededor de los 60ºE, mientras que la fase 2 de la MJO 
implica la existencia de convección centrada cerca de los 80ºE. Cada una de las 
siguientes fases marca un incremento hacia el este del centro de convección. Para un 
determinado evento de la MJO, las fases están separadas por 5 - 10 días 
aproximadamente.   
 
Figura 1.6. Composite de diciembre - enero – febrero de la OLR y las anomalías del viento en 850 hPa. 
Las áreas sombreadas representan anomalías de la OLR menores a -7.5, -15, -22.5 y -30 Wm
-2
, 
respectivamente. Las flechas negras indican anomalías de viento que son estadísticamente significativas 
al nivel de 99% en base a su desviación estándar local y el test de t Student. La magnitud de vector más 
grande y el número de días (puntos) que entran dentro de cada categoría de cada fase se muestran en la 
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 La amplitud de la variabilidad asociada a la MJO tiene un claro ciclo anual, 
siendo más intensa durante el invierno boreal (e.j. Hendon y Salby, 1996). Sin embargo, 
a pesar de ser más débil durante el verano boreal, las anomalías de precipitación 
asociadas afectan de manera directa a una mayor proporción de la población mundial. 
Esto se debe a que durante el invierno boreal la actividad de la MJO se concentra cerca 
del ecuador, mientras que durante el verano del hemisferio norte, además de la 
propagación hacia el este de las anomalías de la OLR, éstas también se propagan 
meridionalmente hacia el norte, afectando al continente asiático durante el monzón de 
verano.  
 Los impactos de la MJO en el clima regional y global son importantes. Quizás 
uno de los más destacados es la modulación de la generación de fases activas e inactivas 
de precipitación durante el monzón surasiático (Singh et al., 1992) y la formación de 
ciclones tropicales (Maloney and Hartmann 2000a; Maloney and Hartmann 2000b; 
Camargo et al., 2009). La MJO también presenta un gran impacto en la variabilidad de 
las precipitaciones en Australia (Wheeler y McBride, 2012) y modula los ciclos de 
activación y ruptura que ocurren en los monzones del oeste africano (Lavender y 
Matthews, 2009). Sus efectos en el sistema climático global se pueden observar a 
escalas de tiempo estacional e interanual a través de la modulación del fenómeno ENSO 
(Kessler y Kleeman, 2000; Hendon et al., 2007; Straub et al., 2006; Lau, 2012). La MJO 
ha sido fundamental en el disparo de algunos episodios de El Niño (McPhaden, 1999; 
Bergman et al., 2001; Zhang y Gottschalk, 2002). 
 A pesar de la importancia de la MJO en la climatología global,  el conocimiento 
de su fundamento y capacidad de predicción es relativamente pobre. Una revisión de las 
teorías propuestas puede encontrarse en Zhang (2005) y Wang (2012). No obstante a 
pesar de los esfuerzos realizados, a día de hoy no existe ninguna teoría aceptada que 
explique satisfactoriamente el origen y ciclo de vida de la MJO (Hartman y Hendon, 
2007; Berkelhammer et al., 2012; Wang, 2012).  
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1.2. El monzón de verano en la India  
 Debido a su gran extensión geográfica, el monzón asiático se divide en 
monzones regionales calificados según el lugar de ocurrencia: el monzón de la India, 
monzón del sudeste asiático, monzón del mar de la China Meridional, Mei-yu en la 
China central, Baiu en Japón y Changma en Corea (Lau et al., 1988; Kang et al., 1999; 
Lim et al., 2002). El sistema monzónico de la India es el más desarrollado de entre 
todos ellos. Entre el ecuador y la India se producen gradientes de temperatura 
extremadamente altos en toda la troposfera, que se ven realzados por el calentamiento 
de la elevada meseta del Tíbet situada en su parte norte.  
 El monzón indio de verano (ISM, en sus siglas en inglés) aporta 
aproximadamente el 80% de la lluvia anual a las tierras de la India (Panchawagh y 
Vaidya, 2011). El ISM se instala sobre Kerala alrededor del 1 de junio y su avance 
ocurre en dos direcciones. Por un lado en dirección oeste y ya en la bahía de Bengala en 
dirección sureste durante la primera quincena de junio. Por otro lado, avanza a lo largo 
de la costa occidental de la India en dirección sur-norte, normalmente en oleadas, 
cubriendo la totalidad del país alrededor del 15 de julio (figura 1.7.a). El avance a lo 
largo de la costa occidental se facilita por el movimiento hacia el norte de los sistemas 
sinópticos que provocaron el disparo del monzón sobre Kerala, seguidos por la 
formación de otros sistemas sinópticos nuevos que se solapan en 3-5 días desde la 
disipación de los primeros. A lo largo del valle del Ganges el avance del ISM ocurre de 
este a oeste y está asociada con la formación de bajas o depresiones. Como se ha 
mencionado en el apartado anterior, el disparo y el avance del monzón también están 
relacionados con la MJO (Joseph y Pillai, 1988; Goswami et al., 2003). La retirada del 
monzón comienza en el mes de septiembre por la parte noroccidental del país. El 
monzón en el sur de la península, y por tanto en todo el país, se retira completamente 
después del 1 de octubre (figura 1.7.b), cuando el patrón de circulación indica un 
cambio en el régimen de vientos. 
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Figura 1.7. Fechas de disparo y cese del monzón definidas por Tao y Chen (1987).  
 El monzón no mantiene constante su vigor sino que está dividido en periodos 
(15-30 días) de abundantes precipitaciones conocidos como ―activos‖ seguidos de otros 
con déficit de lluvias denominados ―rupturas‖ del monzón. Se ha observado que cuando 
el monzón cesa sobre el centro de la India, las lluvias se intensifican en el extremo 
norte, sobre las faldas del Himalaya. Por ello, Shukla (1987) sugiere que el periodo de 
ruptura del monzón produce una redistribución espacial de las precipitaciones, siendo 
una parte activa de la dinámica del sistema. 
  La ruptura y reanimación del monzón fue investigada en detalle por 
primera vez por Ramamoorthy (1969). El estudio de este fenómeno continúa siendo de 
gran interés dado que la frecuencia y la duración total de los episodios de ruptura del 
monzón controlan definitivamente la actuación del monzón a escala intraestacional e 
interanual (Krishnan et al., 2000; Gadgil y Joseph, 2003; Rajeevan et al., 2010).  
1.2.1. Principales componentes del monzón indio de verano  
En la figura 1.8 se ilustran los principales elementos que componen el monzón indio de 
verano (Krishnamurthi y Bhalme, 1976):  
o La vaguada del monzón sobre el norte de la India. Se forma en los meses de 
verano como una extensión de la ITCZ global y es una región de baja presión y 
cizalladura del viento en la superficie. Al sur de la vaguada predominan los 
vientos del oeste y al norte los del este. 
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o Anticiclón de las Mascareñas y corriente en chorro que cruza el ecuador. El 
anticiclón de las Mascareñas es un sistema de altas presiones que se forma al sur 
del océano Índico. En él tiene lugar una gran salida de aire, este aire cruza el 
ecuador como un chorro en la costa de Somalia, posteriormente se convierte en 
una corriente del suroeste y atraviesa el mar Arábigo. Finalmente alcanza la 
costa de la India. El núcleo del chorro se encuentra alrededor de la parte superior 
de la capa límite (900 hPa) y es la principal arteria a través de la cual se 
transporta la humedad hasta el sur de Asia. 
o Sistema de altas presiones del Tíbet. Es un anticiclón que se forma en niveles altos 
de la troposfera y se localiza al norte de la India durante la estación del monzón de 
verano. En el mes de julio se encuentra bien establecido al sur de la meseta tibetana 
en el nivel de 200 hPa.  
o Chorro tropical del este. La salida de aire por el lado sur del Anticiclón del 
Tíbet da lugar al chorro tropical del Este (TEJ, en su siglas en inglés) que 
permanece desde junio hasta septiembre en los niveles altos de la troposfera.  
o Nubosidad del monzón y precipitaciones. La cobertura de nubes es la 
manifestación de los procesos de convección de la humedad sobre el 
subcontinente indio y varía tanto en el tiempo como en el espacio. Durante la 
fase activa del mozón, es máxima en un cinturón que va desde la orilla oeste de 
la bahía de Bengala hasta la orilla norte del mar Arábigo siendo mínima a los 
pies de la cordillera del Himalaya y sobre el sur de la India. Los patrones se 
invierten durante la fase de ruptura. La distribución de las precipitaciones sigue 
estrechamente la distribución de la nubosidad.  
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Figura 1.8. Diagrama esquemático que ilustra las componentes más significativas del sistema 
monzónico de la India. En la baja troposfera, el monzón del SW nace en el ―Anticiclón de Mascarenas‖, 
los vientos cargados de humedad viajan desde esta área de altas presiones alrededor de Madagascar en 
dirección norte hacia la costa somalí. Tan pronto como cruzan el ecuador los vientos giran en dirección 
SW. El enorme y distintivo giro anticiclónico de la baja troposfera está conectado al giro ciclónico de la 
vaguada del monzón en la planicie del Ganges a través del chorro de Somalia. En la alta troposfera el 
flujo se invierte mediante otro giro (incluso mayor) que se localiza sobre el Tíbet (conocido como 
Anticiclón del Tíbet) con salida de vientos divergentes que se conocen como corriente en chorro tropical 
del Este. Adaptada de Krishnamurti y Blahme, 1976. 
1.2.2. Modos de variabilidad del monzón indio de verano  
La variabilidad del ISM puede dividirse en tres categorías en función de la escala de 
tiempo de las variaciones:  
 Variabilidad intraestacional (ISO). Las ISO se pueden dividir a su vez en dos 
tipos, de acuerdo con las escalas de tiempo: la oscilación de 30-60 días (MJO) y 
las oscilaciones submensuales (e.j. Vincent et al., 1998; Fukutomi y Yasunari, 
2002; Fujinami y Yasunari 2004; Hoyos and Webster, 2007). La escala de 
tiempo submensual contiene la oscilación de 10-20 días o modo quasi-bisemanal 
(QBM, en sus siglas en inglés) (e.j. Chen y Chen, 1993; Chatterjee and 
Goswami, 2004). Como se ha mencionado, la ISO de 30-60 días se relaciona con 
la propagación hacia el norte de la convección desde el océano Índico ecuatorial 
y ha sido identificada como uno de los factores más influyentes en la transición 
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en la India desde los periodos activos a los de ruptura y viceversa (Joseph et al., 
2010; Pai et al., 2011). Típicamente acontecen de 3 a 4 periodos activos en cada 
estación (Webster et al., 1998). La oscilación de 10-20 días se propaga hacia el 
oeste desde el Pacífico oriental (Annamalai and Slingo, 2001; Chatterjee y 
Goswami, 2004; Fujinami et al., 2011). 
 Variabilidad interanual. En periodos de tiempo mayores al ciclo anual, el ISM 
muestra una variabilidad correspondiente a la periodicidad bienal (Meehl y 
Arblaster, 2002). También posee variabilidad multianual correspondiente a las 
escalas de tiempo del IOD (Maity y Nagesh Kumar, 2006; 2007) y ENSO (Ihara 
et al., 2007). En este sentido, la correlación entre las precipitaciones del ISM y la 
SST del océano Pacífico varía desde 0.4 hasta 0.8 para diferentes décadas desde 
1900 hasta el presente (Torrence y Webster, 1999), si bien hay evidencias de que 
la relación ENSO - ISM se ha estado debilitando en las últimas décadas (Tamura 
et al., 2011).  
 Variación interdecadal. El ISM no parece tener ninguna tendencia climática a 
esta escala, pero posee épocas de aproximadamente tres décadas, en las cuales la 
precipitación presenta una tendencia a situarse por encima de lo normal, 
seguidas de cerca de otras tres décadas en las que ésta se sitúa preferentemente 
por debajo de lo normal. La comprensión de la variabilidad interdecadal del ISM 
sigue siendo mucho más pobre que la del ciclo medio anual y su variabilidad 
intraestacional e interanual (Pillai y Mohankumar, 2009). Pero sí es conocido 
que la relación ENSO - ISM se somete a las variaciones de baja frecuencia en 
estas escalas de tiempo (Ummenhofer et al., 2011).  
 En la teoría holística del monzón, citada en el apartado anterior, el océano y la 
atmósfera, junto con la superficie de la tierra, eran componentes integrales del sistema 
monzónico. En este sentido, el ISM no sólo está influenciado por los océanos sino que 
se encuentra también fuertemente relacionado con las condiciones de la superficie de la 
tierra, como la temperatura de la superficie (Mooley y Paolino, 1988), cambios en la 
cobertura terrestre, características de la vegetación (Li et al., 2009) y de la agricultura, 
incluyendo los regadíos (Douglas et al., 2006; 2009; Lee et al., 2008).  
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1.3. Características climáticas y sistemas sinópticos del monzón indio 
de verano  
1.3.1. Características climáticas  
 En este apartado se describe la distribución media de altura geopotencial, viento 
horizontal, temperatura del aire y temperatura de la superficie del mar, así como 
importantes elementos climatológicos durante el ISM, trazando su evolución desde la 
estación precedente y hasta su decaimiento.  
a) Altura geopotencial 
 El desarrollo de los sistemas de bajas presiones debido al calentamiento de la 
India comienza en marzo. En abril el cinturón de bajas presiones global comienza a 
establecerse alrededor de los 10ºN en el norte de África y por el trópico de cáncer sobre 
la India y Birmania. En mayo las bajas presiones continentales dominan completamente 
el norte de África y Asia. La actividad del monzón es máxima en julio cuando el 
cinturón de bajas presiones que se extiende desde el norte de África hasta el noreste de 
Siberia es más intenso.  
 Dentro de este cinturón de bajas presiones, el principal centro se sitúa sobre el 
noroeste del subcontinente indio y la parte central de Pakistán. El progresivo desarrollo 
de esta baja térmica es uno de los principales factores que causan el monzón sobre la 
India. Situada en áreas terrestres, cerca de las zonas de mayor calentamiento y fuera del 
alcance de las masas de aire marítimas, causa una circulación que atrae al aire más 
fresco, compensando el efecto del calentamiento solar. Una vaguada se extiende a través 
del norte de la India, desde la anterior baja térmica hasta la bahía de Bengala y es 
conocida como la vaguada del monzón. El gradiente de presión es muy pronunciado al 
sur de esta vaguada. Esta característica comienza a estar muy marcada en el mes de 
junio y, aunque va debilitándose ya desde agosto, permanece hasta septiembre. En 
octubre, la vaguada se desplaza hacia el sur, hasta la bahía de Bengala, y el campo de 
presión es uniforme sobre el continente. El cinturón de bajas presiones desde África 
hasta el oeste del Pacífico discurre ya entre el ecuador y los 20ºN. 
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 Durante el mes de julio, cuando el gradiente de presión es máximo, la vaguada 
del monzón se observa en 900 y 850 hPa a través de todo el norte del subcontinente (fig. 
1.9. a y b). A unos 700 hPa y más arriba, se sitúa una cuña de altas presiones sobre 
Pakistán y el noroeste de la India, al oeste de aproximadamente 75ºE, con su eje a lo 
largo de 30ºN (fig. 1.9.c). Con la altura, la vaguada del monzón se desplaza hacia el sur, 
estando cercana a 20ºN en 700 hPa, pero comienza a difuminarse.  
 En el nivel de 500 hPa, otro centro de alta presión aparece en la periferia oriental 
(al este de 80°E y con el eje sobre los 28°N (fig. 1.9.d)) y se distingue parte del sistema 
de alta presión del Pacífico, situado a 140ºE. En 300 hPa (fig. 1.9.e), estas altas 
presiones se encuentran algo más marcadas y se prolongan desde aproximadamente 
70ºE hasta 110° E, con el centro cerca de 30º N, 90 °E; mientras que el Alta del Pacífico 
se ha debilitado mucho.  
 El único centro de altas presiones sobre la India en 200 hPa está en 30° N, 88° E, 
y las altas presiones asociadas se extienden aproximadamente desde los 80°E y hasta, al 
menos, 140ºE (fig. 1.9.f). En 100 hPa (fig. 1.9.h), solamente hay un ancho cinturón de 
altas presiones que se alarga desde 30º E hasta 150º E a lo largo de los 35º N. La débil 
alta presión que se centra sobre el Tíbet en 500hPa y se extiende verticalmente desde los 
300 a los 100 hPa, es conocida como ―Anticiclón del Tíbet‖.  
b) Viento 
 A gran escala, el disparo del monzón anuncia la unión del sistema de vientos 
alisios y el flujo del ecuador, mediante el anteriormente citado giro en el Anticiclón de 
las Mascareñas. Antes del disparo del monzón, el flujo que cruza el ecuador aumenta en 
intensidad. En niveles altos, el proceso de disparo del monzón se relaciona con el 
desplazamiento del chorro subtropical hacia el norte de la meseta del Tíbet. 
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 Cuando el monzón se ha establecido sobre todo el país, en los niveles de 900 y 
850 hPa, los vientos del oeste-sudoeste prevalecen al sur de la vaguada y los del sureste 
al norte de la misma (figura 1.9.a y 1.9.b). Sobre la bahía de Bengala el viento procede 
del sur. En el resto de la India y en el mar Arábigo, los vientos poseen dirección 
sudoeste a oeste. La velocidad media sobre tierra no es superior a 5 m/s. En el mar 
Arábigo y entre los 10 y 20ºN la velocidad oscila entre 12 y 14 m/s siendo algo más 
débil entre el ecuador y los 5ºN. En septiembre, debido al debilitamiento del gradiente 
de presión, los vientos se atenúan particularmente sobre las áreas marítimas.  
 En la troposfera media los vientos son muy irregulares durante la época del 
monzón de verano. En 500 hPa, vientos anticiclónicos en la parte oeste y vientos del 
este sobre el norte de la India son las principales características (figura 1.9.d). En 300 
hPa, excepto el sistema de altas presiones en la parte noroccidental de la India, los 
vientos proceden del este en todo el país (fig. 1.9.e). Los vientos son débiles en estos 
niveles.  
 A partir del nivel de 200 hPa (figura 1.9.f), los vientos del este se intensifican, 
alcanzando su máximo valor alrededor de los 100 hPa. El incremento en la magnitud de 
los vientos del este con la altura es mayor en la parte central de la Península, donde los 
gradientes térmicos son mayores. En estos niveles, los fuertes vientos del este se 
concentran en el ya mencionado TEJ (fig. 1.9.h). El TEJ se sitúa, por tanto, a mayor 
altitud que el chorro subtropical, a unos 18 km de altura aproximadamente. 
 Durante julio y agosto, el TEJ domina sobre toda la Península y alcanza 
velocidades máximas de 50 m·s
-1
 a lo largo de la franja de 10 - 15ºN. En los meses de 
junio y septiembre, el TEJ se encuentra confinado en latitudes más meridionales (al sur 
de 21ºN aproximadamente) y las velocidades son inferiores. En septiembre, los vientos 
del oeste aparecen de nuevo al norte de los 25ºN. 
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Figura 1.9. Vientos y principales sistemas de presión en la troposfera durante el mes de julio. Adaptado 
de Rao (1976).  
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c) Temperatura del aire en superficie 
 En la India, el pre-monzón es la estación más cálida del año (Kothawale et al., 
2010). Las temperaturas van creciendo desde enero-febrero y en abril alcanzan valores 
del orden de 33 a 35ºC sobre la meseta de Deccan y las áreas terrestres adyacentes a 
ésta. A lo largo de las costas, las temperaturas se encuentran entre los 28 y 30ºC. El 
gradiente de temperatura es abrupto en la costa oeste, alcanzando alrededor de 5 ºC por 
grado de longitud en algunos puntos, mientras que no excede los 2.5ºC por grado de 
longitud sobre la costa este.  
 Cuando se produce el disparo del monzón, la temperatura del aire sobre del mar 
Arábigo cae abruptamente en 2-4 días desde el paso del chorro de niveles bajos. 
Durante este proceso, típicamente el cielo se encuentra nublado. En la India, la humedad 
atmosférica crece en la troposfera media con 7 - 10 días de antelación y el disparo del 
monzón causa nubosidad muy extensa. La nubosidad es más intensa en las regiones 
centrales (entre los 17 y 24 ºN y al oeste de 77ºE) de la Península y al este de los 85ºE 
en el noreste de la India. Las temperaturas en estas regiones oscilan generalmente entre 
los 28 y los 29 ºC (figura 1.10). En la costa oeste, las temperaturas se encuentran 
comprendidas entre los 26 y 27 ºC, siendo inferiores que la temperatura media del aire 
sobre el mar Arábigo abierto. Sobre el sur del país, al este de los 77ºE, las temperaturas 
son de 30 a 31 ºC. Esta diferencia térmica, de 4ºC, es parcialmente debida al efecto 
Foehn y a una menor nubosidad. Las áreas más cálidas sobre la India se sitúan al 
noroeste, con temperaturas cada vez más cálidas conforme se avanza más hacia el oeste. 
 En 850 hPa, una cuña de altas temperaturas se extiende desde la parte central de 
Arabia hasta los 35 ºN sobre la India. Al sur de la India se sitúa otra dorsal de altas 
temperaturas sobre la costa occidental y una vaguada sobre la bahía de Bengala. El 
patrón térmico en 700 hPa es muy parecido en la parte norte, sin embargo la dorsal y la 
vaguada están ausentes al sur y el gradiente térmico sobre la India es menor. 
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Figura 1.10. Temperatura media durante el mes de julio (ºC). Adaptado de Rao (1976). 
 En las capas superiores de la troposfera, entre los 500 hPa y 200 hPa, una masa 
de aire caliente de escala planetaria se centra en el sur de Asia, con las mayores 
temperaturas sobre la meseta del Tíbet (25ºN - 30ºN), resultando en un fuerte gradiente 
de temperatura tanto en dirección norte - sur como este – oeste . Tal y como se ha 
señalado con anterioridad, el TEJ sobre la Península es el resultado del efecto del 
decrecimiento de las temperaturas hacia el sur en toda la troposfera (Webster, 2006). 
Por tanto, el flujo de la alta troposfera durante el verano refleja claramente el contraste 
térmico entre continentes y océanos. Por encima de 200 hPa, la dorsal térmica 
desaparece. En 100 hPa la temperatura aumenta desde el sur hacia el norte, es decir, 
desde el ecuador hacia el Polo Norte. 
 
Figura 1.11. Temperatura media (ºC) de la troposfera superior (200 – 500 hPa) durante el verano boreal 
(junio - agosto) promediada entre 1979 y 1992. Tomado de Li y Yanai, 1996.  
1. Introducción 
 
- 25 - 
 
d) Temperatura de la superficie del mar (SST). 
 En general, las temperaturas más cálidas ocurren durante la primavera boreal 
(figura 1.12), cuando las aguas superficiales que cubren gran parte océano Índico (al 
norte de 10ºS) alcanzan los 29ºC. Con la llegada del verano y la aceleración del 
monzón, la SST sobre el norte del océano Índico disminuye, especialmente sobre el mar 
Arábigo. Las temperaturas en otoño son similares a las de primavera pero con un grado 
centígrado menos de temperatura. Durante el invierno, excepto la parte más 
septentrional de la cuenca oceánica, la SST se sitúa alrededor de los 28ºC.  
 En todas las estaciones, el máximo gradiente de SST ocurre al sur del ecuador. 
Las SST máximas acontecen en torno al ecuador en ambos hemisferios durante la 
primavera boreal (otoño austral). Las anomalías de ambos hemisferios contribuyen de 
manera conjunta a construir la reserva de agua caliente más grande del planeta en esta 
época del año.  
 
Figura 1.12. Climatología media anual de la SST (ºC). Se representan los datos para cuatro estaciones 
del hemisferio boreal: primavera (marzo-mayo), verano (junio-agosto), otoño (septiembre- noviembre) e 
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1.3.2. Sistemas sinópticos generadores de precipitación  
 Seguidamente se describen los sistemas meteorológicos que regulan la 
precipitación estacional del ISM. Así mismo, la figura 1.13 se muestra un esquema de 
los lugares usuales de formación. 
 
Figura 1.13. Principales sistemas meteorológicos a escala sinóptica asociados con las fluctuaciones del 
monzón de verano en la India. Adaptado de Ding y Sikka (2006).  
a) Oscilaciones latitudinales de la vaguada del monzón 
 La posición del eje de vaguada varía de un día para otro y tiene una gran 
influencia en las lluvias monzónicas. Esta influencia no se debe tanto a la convergencia 
en la misma, como a los distintos sistemas sinópticos que prevalecen en las diferentes 
posiciones de la vaguada. La oscilación de la vaguada hacia la parte central de la India 
lleva frecuentemente a la entrada a través de la misma de depresiones desde el norte de 
la bahía de Bengala hacia el oeste - noroeste del país. 
 En la figura 1.14 se muestra un ejemplo del campo de presión a nivel del mar 
típico de cada uno de los dos modos del monzón ―activo‖ y ―ruptura‖. En la fase activa 
del monzón, la vaguada permanece alrededor de su posición normal o hacia el sur de la 
misma y pueden encontrarse dos o más vórtices ciclónicos a lo largo de su recorrido 
1. Introducción 
 
- 27 - 
 
(figura 1.14.a). Durante los episodios de ruptura del monzón, el eje de la vaguada se 
sitúa más próximo a los pies de la cordillera del Himalaya (figura 1.14.b), prevaleciendo 
sobre la India central movimientos de subsidencia que se evidencian por la aparición de 
capas estables e inversiones en la media y baja troposfera con prevalencia de vorticidad 
anticiclónica en 900 - 850 hPa entre 20 - 28 ºN (Sikka y Gadgil, 1978). 
 La amplitud de la oscilación de la vaguada entre las fases activa y de ruptura es 
aproximadamente de 1.5º de latitud y el periodo de la oscilación permanece en torno a 
los 3 – 7 días. La reanimación del monzón después de una pequeña ruptura (3 - 4 días) 
es debida al carácter oscilatorio de la vaguada a escala sinóptica (Murakami, 1976). Sin 
embargo, la reanimación del monzón después de una ruptura prolongada, parece estar 
unida a la propagación de la MJO hacia el norte (Sikka y Gadgil., 1980; Wang y Rui, 
1990).  
 
Figura 1.14. (a) Patrón de presión a nivel del mar típico de la fase activa del monzón, en el que se 
observan hasta cuatro vórtices ciclónicos. (b) Patrón típico de presión a nivel del mar de una situación de 
ruptura del monzón en la India, con la vaguada situada a los pies de la cordillera del Himalaya y la parte 
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b) Bajas presiones y depresiones del monzón 
 Son perturbaciones tropicales de escala sinóptica que se forman periódicamente 
dentro de la vaguada del monzón, frecuentemente en el centro y norte de la bahía de 
Bengala y en ocasiones en la parte terrestre de la vaguada. También se forman con 
menos frecuencia al norte de mar Arábigo. Se considera que son los sistemas sinópticos 
que más lluvias producen en la India (Krishnamurthy y Ajayamohan, 2010).  
 Como la mayoría de los sistemas se forman al norte de la bahía de Bengala, la 
convección organizada ocurre normalmente primero cerca de la costa y se mueve tierra 
adentro distribuyendo precipitaciones a lo largo de la trayectoria. Se mueven en 
dirección oeste - noroeste desde la bahía de Bengala y se debilitan después de viajar una 
distancia de 500 - 1000 km sobre tierra. Sólo algunos de ellos presentan una mayor 
duración llegando a unirse a la baja térmica estacional sobre Pakistán. Algunos pocos, al 
moverse hacia el noroeste, se recurvan al cruzar los 75 - 78ºE y producen lluvias muy 
intensas a lo largo de las estribaciones de la parte occidental del Himalaya. Por último, 
algunos sistemas al cruzar los 78ºE se revitalizan por la incursión de aire húmedo del 
mar Arábigo. Por tanto, estos sistemas distribuyen las precipitaciones a lo largo y ancho 
de Bangladesh, India, el Nepal submontañoso e, incluso, Pakistán. 
 En general se conocen como Sistemas de Bajas Presiones (LPS, en sus siglas en 
inglés) ya que estructuralmente no existe gran diferencia entre las bajas presiones y las 
depresiones del monzón, excepto que las depresiones poseen el centro bien definido y 
los vientos son más fuertes. Ambos sistemas poseen los núcleos más fríos, la máxima 
convergencia de humedad tiene lugar en el sector suroeste, en el cual acontecen las 
precipitaciones más intensas (Raghavan, 1965). Rajeevan et al. (2001) examinaron la 
estructura de las depresiones del monzón usando datos de satélite, encontrando un alto 
contenido de agua líquida en el sector suroeste. La intensificación desde las bajas hasta 
las depresiones viene asistida por un alto contenido de humedad y una cizalladura 
vertical débil entre la alta y la baja troposfera. 
 La vida media de los LPS es de alrededor de 5 días para aquellos que se forman 
en la bahía de Bengala y de alrededor de 3 días para aquellos que se forman sobre las 
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áreas terrestres de la India. Su formación indica inestabilidad dinámica de la vaguada 
del monzón a escala sinóptica. Bhide et al. (1997) propusieron que la ruptura del 
monzón a escala sinóptica estriba en las alteraciones causadas por las fuentes de calor y 
los sumideros de humedad después de que un LPS se mueva desde el centro de la India 
hacia el noroeste. Bhat et al. (2001) mostraron que estos sistemas regulan las 
interacciones aire - mar a gran escala sobre la bahía de Bengala.  
 Saha et al. (1981) afirmaron que parte de los LPS son remanentes de ciclones 
tropicales y tifones del Pacifico noroccidental que se refuerzan en las cálidas aguas de la 
bahía de Bengala. Pero, como se ha mencionado al principio de la presente sección, en 
general se cree que la mayor parte de ellos se forman sobre la bahía de Bengala, bajo el 
flujo divergente del anticiclón del Tíbet (Ding y Sikka, 2006). Desde los 2 a 3 días 
previos a la formación de un LPS, los vientos superficiales son más intensos desde el 
centro del mar Arábigo hasta la bahía de Bengala y el gradiente de presión entre 5ºN - 
20ºN se incrementa en 15 hPa. Sikka y Gray (1981) también relacionaron la formación 
de algunas depresiones con la aceleración del flujo del chorro de Somalia en el canal de 
Mozambique.  
 Durante la fase activa del monzón hay una mayor ocurrencia de LPS en la 
posición media estacional de la vaguada del monzón (figura 1.15.a). En la fase de 
ruptura del monzón existe una clara disminución en el desarrollo de LPS y los que se 
producen, tienen lugar preferentemente al norte y al sur de la vaguada del monzón 
(figura 1.15.b), zonas en las que se realza entonces la actividad convectiva (Goswami et 
al., 2003; Krishnamurthy y Shukla, 2007). 
c) Ciclones en la troposfera media 
 Los ciclones de la media troposfera son un tipo de perturbación monzónica que 
posee una estructura vertical única, apenas detectable en la superficie y la alta 
troposfera. La mayor intensidad se encuentra en el estrato entre 700 - 500 hPa, con un 
núcleo frío entre la superficie y los 700 hPa y un núcleo cálido en los niveles superiores. 
Este tipo de ciclón está caracterizado por producir lluvias tanto convectivas como no 
convectivas muy intensas.  
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Figura 1.15. Trayectorias de los sistemas de bajas presiones para el periodo 1954 – 1993 durante el 
verano boreal en las fases extremas del (a) monzón activo y (b) periodos de ruptura. Los puntos negros 
representan el origen de los sistemas y las líneas representan sus trayectorias. Tomada de Goswami et al. 
(2003). 
 Normalmente se forman en la parte noreste del mar Arábigo durante la fase 
activa del monzón, principalmente desde mediados de junio hasta finales de julio. Su 
vida media es de 5 a 7 días. La causa de que estos ciclones se produzcan con menos 
frecuencia durante el mes de agosto puede ser la reducción de la advección de aire 
cálido sobre el oeste de la India, no obstante la causa exacta ha de ser aún investigada 
(Ding y Sikka, 2006). Ocasionalmente también pueden encontrarse en la bahía de 
Bengala (durante la fase de disparo del monzón, o la fase de reactivación después de 
una prolongada ruptura) y se realzan cuando una depresión se mueve tierra adentro.  
d) Vaguadas fuera de la costa oeste de la India y vórtices de mesoescala contenidos en 
ellas. 
 Otra configuración sinóptica importante en el monzón se presenta en forma de 
vaguada en la superficie a lo largo de la costa occidental de la India orientada norte - 
sur. Estas vaguadas están especialmente acentuadas durante la fase activa del monzón y 
en estas situaciones, producen fuertes precipitaciones a lo largo de la costa que decrecen 
en la cima de los Ghats Occidentales. Frecuentemente se desarrollan en ellas vórtices 
ciclónicos de mesoescala (100 km - 200 km de extensión horizontal y alrededor de 3 km 
de extensión vertical), preferentemente en Karnakata (10ºN - 15ºN) o alrededor de Goa 
y Gujarat (17ºN - 22ºN). Estos vórtices se mueven hacia el norte dentro de la vaguada 
con el desplazamiento asociado del cinturón de lluvias intensas, o bien, también pueden 
aparecer y desaparecer en un solo día. La convergencia hacia arriba se ve ayudada por la 
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orografía de los Ghats Occidentales, que realza el movimiento vertical. Posteriormente, 
la pérdida de calor latente por las fuertes lluvias mantiene la convección en la vaguada 
fuera de la costa (Ogura y Yoshizaki, 1988).  
e) Perturbaciones del oeste 
 Las perturbaciones del oeste (WD, en sus siglas en inglés) son sistemas 
sinópticos transitorios responsables de la mayor parte de la precipitación invernal en el 
norte de la India. Se considera que se originan en el mar Mediterráneo o el mar Caspio y 
se mueven en dirección este. Su extensión vertical y su intensidad están fuertemente 
relacionadas con la vaguada del chorro subtropical de latitudes medias (Martyn, 1992; 
Azadi et al., 2001; Hatwar et al., 2005) cuya posición sobre la India en invierno se 
localiza en torno a 10 - 15ºN (Ding y Sikka, 2006).  
 La opinión más generalizada es que las WD se comportan como ciclones 
extratropicales que no presentan características frontales (Pant y Rupa Kumar, 1997; 
Hatwar et al., 2005; Syed et al., 2006). Ding y Sikka (2006) afirman que son 
perturbaciones secundarias de tormentas extratropicales con características frontales 
bien definidas que se mueven en dirección noreste. Raju et al. (2011) mantienen que las 
WD se propagan desde el oeste, bien en superficie o bien en los vientos de niveles altos. 
En cambio, Syed et al. (2010) afirman que se mueven a un nivel de 500 hPa sobre el 
centro y sur de Asia durante las fases positivas de la NAO. Además, Puranik y Karekar 
(2009) exponen que la principal componente de las WD es el vapor de agua que toman 
del mar Arábigo y que se eleva por superficies isoentropicas en las que se produce una 
intrusión de aire frio del chorro subtropical. Algunos autores han planteado que las WD 
no son ciclones extratropicales sino sistemas únicos del subcontinente Indio (Balder et 
al., 1995). 
 Durante la estación del monzón de verano, los vientos del oeste de latitudes 
medias prevalecen al norte de los 30ºN y las vaguadas de este régimen extratropical 
generalmente pasan al norte de la región Indo - Pakistaní. La cuña de altas presiones 
subtropical, situada a lo largo de aproximadamente los 30ºN, actúa como límite de estas 
vaguadas. Sin embargo, en ocasiones aisladas, estas vaguadas penetran hacia el sur, 
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unas veces debido a su inusual intensidad y otras debido a las fluctuaciones en la 
intensidad de la cuña subtropical. Dichas vaguadas en la media y alta troposfera, y la 
perturbación del oeste asociada en la baja troposfera, influencian considerablemente la 
actividad de la vaguada del monzón. De acuerdo con Rao (1976) las perturbaciones del 
oeste afectan a la vaguada del monzón de una manera muy compleja: 
i. Intensificando un LPS en el noroeste de la India y realzando la precipitación pre-
existente. 
ii. Causando una recurvatura de los LPS en el cinturón entre 75 – 78ºE.  
iii. Desplazando la vaguada del monzón a los pies del Himalaya y conduciendo a 
una ruptura del monzón.  
1.4. Planteamiento del problema  
 Existen una serie de procesos definitorios que son fundamentales para cualquier 
dinámica monzónica, de los cuales no se tiene un alto grado de conocimiento. Estos 
procesos son la advección de humedad y calor junto con las lluvias asociadas y la 
liberación de calor latente. Zickfeld et al. (2005) y Levermann et al. (2009) proponen 
que la realimentación positiva de advección de humedad (figura 1.16) constituye el 
motor dinámico del mozón y la sitúan como candidata a ser la primera causa de posibles 
cambios abruptos en la dinámica del mismo.  
 Todos los factores citados en los anteriores apartados, son capaces de modificar 
los patrones espaciales y temporales de precipitación de la India, probablemente debido 
a cambios relacionados con la disponibilidad de humedad y su transporte. Sin embargo, 
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Figura 1.16. Modelo conceptual de circulación del monzón propuesto por Levermann et al. (2009). 
 El océano Índico y el oeste del Pacífico subtropical son las principales fuentes de 
humedad del monzón asiático de verano. En la India, el Chorro de Somalia en niveles 
bajos (SLLJ, en sus siglas en inglés) es el responsable de una gran parte de los aportes 
de humedad que se reciben. El SLLJ cruza el ecuador (figura 1.17) advectando 
humedad en el océano Índico y está relacionado con una gran proporción de las 
precipitaciones del monzón de verano (Findlater, 1969a; 1969b; Krishnamurthy et al., 
1976).  
 La relación entre la dinámica del chorro y las precipitaciones en la India se ha 
estudiado ampliamente. Halpern y Woiceshyn (2001) muestran las pulsaciones del 
chorro con una claridad jamás observada con anterioridad, para ello utilizan los datos 
del sensor especial de imágenes de microondas a bordo del satélite Quikscat. Estos 
autores revelaron que en el este del mar Arábigo, las divergencias diarias del SLLJ se 
correlacionan significativamente de manera inversa con la integral de agua líquida en 
las nubes. Así mismo, se ha asociado la intensidad del SLLJ con precipitaciones por 
encima de lo normal en la costa oeste de la India y viceversa (ej. Swapna y Ramesh 
Kumar, 2002). La posición latitudinal de su eje entre las latitudes 70ºE y 100ºE o su 
conjunción con vorticidad ciclónica en el mar Arábigo también se han relacionado con 
el acontecimiento de precipitaciones intensas sobre la India (Joseph y Sijikumar, 2004).  
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Figura 1.17. Ilustración del eje del chorro de Somalia para el mes de agosto (línea oscura más fuerte) 
a 1 km de altitud sobre el nivel del mar. Las isotacas se muestran en líneas discontinuas (m/s). Los 
emplazamientos de las observaciones se muestran por círculos. Los números rodeados por los círculos 
representan la velocidad media mensual observada en nudos. Adaptado de Findlater (1971).  
 Sin embargo, como se mencionado anteriormente, no son tan numerosos los 
estudios científicos publicados que relacionan el transporte de humedad asociado al 
SLLJ y la ocurrencia efectiva de precipitación en el subcontinente indio, en parte debido 
a la falta de datos.  
 El origen del vapor de agua disponible para la precipitación en una región es una 
cuestión difícil de determinar. El análisis de la composición isotópica del agua 
precipitada en un determinado punto puede ofrecer información sobre el origen de la 
humedad que ha dado lugar a las precipitaciones en ese punto, ya que la relación entre 
determinados isótopos del oxígeno y del hidrógeno depende de condiciones como la 
altura, temperatura o continentalidad en las que se evaporó el agua (Fekete et al., 2006; 
Gao et al., 2011). No obstante, esta metodología exige un conocimiento muy preciso de 
la región de estudio y la realización de costosas campañas de muestreo (Weaver and 
Talma, 2005), por lo que generalmente no existen datos isotópicos de agua precipitada 
en un número suficiente de estaciones sobre un área.  
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 La búsqueda del origen de esta agua se ha abordado normalmente mediante el 
análisis de los patrones de la parte divergente del flujo de vapor de agua (Stohl y James, 
2004). Para el vapor de agua, la ecuación de conservación es la siguiente (Peixoto y 























   (1.1) 
donde ―q‖ es la humedad específica, ―v‖ es el vector viento horizontal, ‖ps‖ es la 
presión en superficie y ―pt‖ la presión en el tope de la atmósfera, ―g‖ la aceleración de 
la gravedad, ―w‖ es la cantidad de agua precipitable, ―Q‖ es el vector del flujo de 
humedad verticalmente integrado, ―P‖ es la precipitación y‖ E‖ es la evaporación. 
Todos los términos de la derecha de la ecuación (1.1) pueden evaluarse mediante 
análisis, obteniéndose por tanto el valor de E - P como elemento residual. En escalas de 
tiempo como la mensual o la estacional, bajo condiciones de equilibrio, la variación en 
el tiempo de la cantidad de agua precipitable es despreciable comparada con las 
variaciones de la evaporación y la convergencia a gran escala (Trenberth, 1999). De esta 
forma se puede aproximar: 
    QPE        (1.2) 
 Mediante este método y el uso de datos mensuales de reanálisis, Ramesh Kumar 
et al. (1999) examinan el papel que juega el transporte de humedad del SLLJ en el 
monzón de la India. Para ello, estos autores estiman el ciclo anual de los flujos de 
humedad en varios dominios diferentes, obteniendo que (E - P) del SLLJ inter-
hemisférico constituye la principal contribución a la precipitación en la India puesto que 
supera con creces a la aportación disponible en el mar Arábigo. De la misma manera, 
Zhou y Yu (2005) presentan una climatología del transporte de humedad del SLLJ 
durante los meses desde junio a agosto de 1957 - 2001. Sin embargo, al emplear datos 
mensuales, en sus estimaciones no se captura la actividad intraestacional.  
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 Jinhai et al. (2007) y Prasanna (2008) utilizan datos diarios del reanálisis 
NCEP/NCAR, calculando la divergencia de Q día a día de forma que, además, no es 
necesario despreciar las contribuciones de las componentes transitorias en el transporte 
de humedad. El objetivo principal del trabajo de Jinhai et al. (2007) consiste en calcular 
las características del transporte de humedad del SLLJ en los cambios estacionales del 
monzón. Prasanna (2008) estudia la variabilidad interanual del vapor de agua de la 
atmosfera en la región del sur de la Península India y Sri Lanka durante octubre, 
noviembre y diciembre. Sus resultados muestran que la evaporación sobre tierra en la 
propia región es considerablemente elevada, por lo que probablemente (junto a la 
convergencia procedente del flujo a gran escala) ésta juegue un papel importante en la 
modulación de las anomalías de la precipitación durante estos meses.  
 Pero esta metodología tiene dos inconveniente principales ya que (i) mediante la 
misma no es posible identificar los caminos reales del vapor de agua, ni (ii) la relación 
fuente – sumidero de humedad entre la región de origen y la de destino. No se ha 
establecido un consenso claro sobre los mecanismos y la influencia que ejerce el océano 
Índico como fuente de humedad y su relación con el SLLJ (Bollasina and Nigam, 
2009). Este limitado conocimiento ha supuesto un gran obstáculo para la predicción del 
disparo del monzón y su intensidad (Gadgil et al. 2005; Yang et al., 2008a). Por tanto, 
se considera importante un mayor conocimiento sobre las regiones en las cuales la 
humedad se ha incorporado a la atmósfera, su transporte y la relación con la variabilidad 
de la precipitación en el ISM.  
 Recientemente, varios trabajos han aprovechado los modelos lagrangianos de 
dispersión de partículas para implementar un análisis dinámico del transporte de agua 
(Stohl y James 2004; 2005; Nieto et al., 2006; 2007; 2008; Drumond et al., 2010; 
Gimeno et al., 2010a; 2010b). La principal ventaja del enfoque lagrangiano consiste en 
que nos permite efectuar un seguimiento de (E - P) hacia adelante y hacia atrás en el 
tiempo a lo largo de trayectorias. De esta forma se facilita la determinación de la 
relación entre la fuente y el receptor del vapor de agua. De hecho, uno de los citados 
trabajos (Gimeno et al., 2010b) estudia a nivel global las principales fuentes de 
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humedad oceánicas y las regiones continentales influidas por la humedad recargada en 
cada una de ellas.  
1.5. Objetivos y organización de la Tesis  
 El objetivo de este trabajo es estudiar el origen de la humedad que llega a la 
India mediante un modelo lagrangiano de dispersión y evaluar sus implicaciones en la 
variabilidad del monzón indio de verano. Para ello:  
 Se identifican las áreas de recarga de agua a la atmósfera que se dirigen hacia la 
India mediante el uso del modelo lagrangiano de dispersión de partículas 
FLEXPART, elaborándose así una climatología de las fuentes de humedad de la 
India. 
 Una vez determinadas las principales regiones fuente de humedad, se estudia la 
relación entre éstas y la ocurrencia efectiva de precipitación en la India.  
 Tras estudiar cuales son las fuentes de humedad determinantes en la desarrollo 
de precipitación en la India, se analiza el comportamiento de las mismas en 
función de la intensidad de los eventos de precipitación.  
 Previamente, también se describe el comportamiento de las principales variables 
meteorológicas durante los eventos de precipitación. El análisis de los transportes de 
humedad encontrados, acompañado de las condiciones sinópticas en las cuales 
acontecen, permite efectuar una mejor interpretación de los resultados. 
 La presente tesis se divide en seis capítulos. El segundo capítulo se dedica a la 
descripción de los fundamentos del modelo FLEXPART, la regionalización de la zona 
de estudio en dos partes y la selección de los eventos de precipitación (en función de su 
intensidad) en las regiones seleccionadas. En el capítulo tres se caracterizan 
sinópticamente los días de precipitación leve, moderada y extrema mediante la técnica 
de composites. Los capítulos cuatro y cinco desarrollan la aplicación del modelo 
FLEXPART a la determinación de las fuentes de humedad y su relación con la 
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precipitación en la primera y segunda zona respectivamente. Finalmente, el capítulo seis 

















 En el presente capítulo se exponen brevemente, las características del modelo 
FLEXPART, así como su aplicación para la obtención de los valores de (E - P). 
Posteriormente, se detallan las zonas propuestas para el análisis de sus flujos de 
humedad. Seguidamente, se explica el procedimiento seguido para seleccionar los 
eventos de precipitación. Por último, se expone la metodología general que se ha 
empleado para el estudio de las regiones fuentes de humedad. 
2.1. El modelo lagrangiano FLEXPART  
 En la presente tesis se utiliza el modelo lagrangiano de dispersión de partículas 
FLEXPART6.2 para la detección de fuentes de humedad. Este modelo fue 
originalmente desarrollado para simular la dispersión de sustancias contaminantes en la 
atmósfera a partir de fuentes puntuales (Stohl et al., 1998; Stohl y Thomson, 1999). 
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Posteriormente, FLEXPART fue adaptado para monitorizar humedad en la atmósfera 
(Stohl y James, 2004; 2005). En su aplicación a las fuentes de humedad se emplean 
trazadores aéreos, que ofrecen información de distintas variables en intervalos iguales 
de tiempo. De todos estos parámetros, los de mayor interés para este estudio son la 
localización exacta de las partículas en cada intervalo de tiempo y la humedad 
específica que presentan.  
 El algoritmo de cálculo que utiliza FLEXPART se basa en la división 
homogénea de la atmósfera en un gran número N de ―partículas‖ de igual masa mp 
constante. Si la masa total de la atmósfera es M, la masa de cada partícula es 
simplemente: 
     mp = M/N      (2.1) 
Las N partículas se mueven libremente con el viento (hacia adelante o hacia atrás en el 
tiempo), de forma que mientras se mueven, su  masa permanece constante. Para la 
advección de las partículas el modelo FLEXPART trabaja con los datos del Centro 
Europeo para la Predicción Meteorológica a Medio Plazo (ECMWF, en sus siglas en 
inglés) cada 6 horas con una resolución espacial de 1º x 1º y en 60 niveles verticales 
(Uppala et al., 2005). La densidad de niveles en el modelo de dispersión es mucho 
mayor cerca del suelo, con 14 niveles por debajo de 1500 m. Esta distribución asegura 
la mejor definición de las regiones bajas de la atmósfera, responsables de la mayor parte 
de los flujos de humedad, así como de los procesos de recarga por evapotranspiración. 
Para simular la turbulencia, el modelo FLEXPART añade una componente aleatoria a la 
velocidad del viento (Stohl y Thompson, 1999). Finalmente, aunque la resolución 
espacial de los datos de ECMWF no es capaz de resolver células convectivas 
individuales, se ha demostrado que reproducen con precisión sus efectos a gran escala, 
en especial las variaciones de humedad (Stohl et al., 2005; Forster and Stohl., 2007). 
 En un modelo lagrangiano, las partículas de un fluido son consideradas objetos 
materiales independientes sometidas al campo de vientos. En consecuencia, y a 
diferencia de los modelos eulerianos, no tiene sentido considerar flujos de masa dentro 
y fuera de cada partícula por advección, ya que el modelo lagrangiano incorpora todo el 
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desplazamiento de masa en su ecuación de movimiento. De esta forma, los únicos 
cambios posibles en la humedad de la partícula son los procedentes de flujos verticales, 
es decir, la evaporación ―e‖ y la precipitación ―p‖. Así, si denominamos ―q‖ a la 
humedad específica definida como la masa de vapor de agua por unidad de masa de 
aire, se tendrá:  
    
dt
dq
mpe p      (2.2) 
donde (e - p) representa la tasa neta de cambio de vapor de agua de una partícula a lo 
largo de su trayectoria y será igual a los aportes, por evaporación, menos las pérdidas, 
por precipitación. Aunque en la ecuación (2.2) e y p aparecen como términos separados, 
no es posible calcularlos de manera independiente en el modelo. Por otra parte, debe 
precisarse que se comete un pequeño error al considerar las masas de las partículas de 
aire constantes, ya que, como vemos en la ecuación (2.2), estamos admitiendo 
variaciones en la masa de vapor de agua de la misma. En cualquier caso, al ser la masa 
de vapor de agua entre uno y dos órdenes de magnitud menor que la masa total de la 
partícula, el error efectivo cometido es pequeño.  
 En la figura 2.1 se muestra un esquema de la trayectoria de una partícula 
realizando un ciclo de evaporación - precipitación. Intuitivamente es claro que la 
evapotranspiración (e) puede darse en cualquier momento, mientras que la precipitación 
(p) sólo ocurre esporádicamente. Además, en los lugares donde se registra precipitación 
(p > 0), en general la evapotranspiración e es muy reducida. Teniendo esto en cuenta, en 
principio, una partícula con (e – p > 0) está representando esencialmente una 
evapotranspiración sin precipitación y por tanto podríamos esperar que (e - p ≈ e). Por 
el contrario, en una partícula precipitante, es decir con (e – p < 0), la evaporación es 
prácticamente despreciable y podríamos estimar (p ≈ p – e).  
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Figura 2.1. Esquema de una partícula realizando un ciclo de evaporación - precipitación. La línea gruesa 
horizontal representa la superficie y el eje vertical representa la distancia, en altura, sobre la misma. La 
partícula está marcada con una ―P‖ dentro de una caja y su trayectoria está señalada con una flecha (se 
asume que la partícula primero desciende cerca de la superficie y después asciende fuertemente). La 
línea marcada con una ―q‖ representa la variación de q de la partícula. Los trazos inclinados indican 
precipitación. La ―q‖ de la partícula aumenta durante la primera mitad de la trayectoria (dq/dt > 0 y el 
diagnóstico es de evaporación neta e – p > 0 (e > 0 y p ≈ 0)) y después, durante la pronunciada subida de 
la partícula disminuye (dq/dt < 0, conduciendo a un diagnóstico de precipitación neta (p > 0 y e ≈ 0). 
Adaptado de Stohl y James (2004).  
 Un problema de este enfoque para estimar p y e de manera individualizada, es 
que la ecuación (2.2) no incorpora el transporte de agua líquida o sólida en la atmósfera, 
sólo considera la fase vapor. Durante un ascenso en el que se forma agua líquida a 
expensas del vapor, normalmente no toda el agua líquida formada llega a precipitar 
hasta el suelo. El modelo lagrangiano interpretaría que sí, y sobreestimaría la 
precipitación a nivel del suelo. El agua líquida que no llega a precipitar se reincorpora a 
la atmósfera como vapor, por lo que el modelo interpretaría una evaporación neta en las 
partículas por debajo del nivel de la precipitación (e - p > 0), pero esta evaporación no 
tiene lugar desde la superficie, sino desde la misma masa de aire y se sumaría a la 
evaporación superficial de la columna de aire, por lo que también en este caso, 
sobreestimaríamos la evaporación real desde la superficie. En consecuencia, como se ha 
mencionado, el transporte lagrangiano de vapor de agua no puede usarse para 
diagnosticar precipitación o evaporación separadamente.  
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2.1.1. Localización de regiones fuente y sumidero de humedad  
 Sumando (e – p) para todas las partículas en la columna atmosférica sobre una 
determinada área ―A‖ es posible calcular el flujo de agua dulce superficial (E – P) 
como: 











)(      (2.3) 
donde ―E‖ y ―P‖ representan la evaporación y la precipitación por unidad de área 
respectivamente y ―K‖ es el número de partículas que se sitúan sobre el área ―A‖. 
 Para obtener una caracterización climática de las fuentes de humedad de una 
región predefinida, es necesario considerar todas las partículas que se dirigen a esa 
región e integrar sus balances de (e – p) a lo largo de cada una de las trayectorias. Para 
cada día del periodo de estudio, se localizan todas las partículas que el modelo de 
transporte sitúe sobre el área de interés, evaluándose las posiciones de las partículas 
hacia atrás en el tiempo en intervalos de 6 horas. Para cada paso se calculan los 
incrementos / decrementos de humedad específica q de cada partícula. Estas variaciones 
se incorporan al balance neto del punto de malla sobre el que se sitúe la partícula en el 
punto de llegada de cada paso. Sumando los cambios de todas las partículas dirigidas 
hacia la región, es posible situar las áreas donde esas partículas han ganado (E – P > 0) 
o perdido humedad (E – P < 0) a lo largo del camino hacia la región elegida, obteniendo 
simultáneamente el momento en el que la partícula se cargó de humedad. Si 
promediamos los valores sobre largos periodos de tiempo, es posible calcular las fuentes 
de humedad de una región a escala climática.  
 Con el objetivo de lograr resultados significativos es necesario considerar el 
mayor número posible de partículas, de manera que en los promedios, los posibles 
errores individuales de cada partícula por errores en los diagnósticos de q o 
simplemente de redondeo, tiendan a cancelarse. Esto puede hacerse bien aumentando la 
extensión temporal del periodo de estudio (algo muy costoso en términos 
computacionales) o seleccionando una región de estudio suficientemente extensa. Por 
esta razón, los estudios sobre fuentes de humedad mediante el uso el modelo 
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FLEXPART se realizaron inicialmente sobre cuencas oceánicas o continentes enteros 
(Stohl y James, 2004). Sin embargo, Nieto et al. (2007) demostraron que siempre que se 
consideren varios años en los estudios, la metodología puede aplicarse con éxito a 
regiones más reducidas. Estos autores calcularon las fuentes de humedad sobre Islandia, 
llevando el límite de aplicación a áreas que incorporen del orden de 10 puntos de malla 
en resolución 1ºx1º en latitud - longitud. 
 La metodología descrita, determina los cambios netos de q para las partículas 
que se dirigen hacia el área de estudio. No obstante, la humedad transportada puede o 
no producir precipitación efectiva. Una tarea bastante complicada consistiría en poder 
determinar las partículas que han precipitado en la región de estudio. En nuestro caso, 
esta limitación se puede solucionar ya que se va a aplicar la metodología a episodios ya 
ocurridos, por lo que conoceremos P de forma independiente del modelo mediante una 
base de datos de precipitación (el problema aquí planteado se presentaría a la hora de 
realizar simulaciones predictivas). Para determinar las fuentes de humedad que han 
contribuido en el área de estudio durante los días de precipitación, se evaluará (e – p) a 
lo largo de las retrotrayectorias de las partículas que residen en esa área durante los 
eventos lluviosos. Por tanto, será necesario definir qué es lo que se considera como ―un 
día de precipitación‖ para las áreas seleccionadas.  
2.2. Regionalización de la zona de estudio  
 Para obtener resultados con una interpretación física coherente acerca del origen 
de la precipitación en una región, ésta debe presentar aproximadamente un régimen 
espaciotemporal homogéneo. Estudios anteriores para la India, han evidenciado que es 
imprescindible considerar separadamente su parte occidental y oriental: (i) en base a las 
características de la precipitación del ISM (Parthasarathy et al., 1993; 1996), (ii) en 
función de las teleconexiones regionales y globales asociadas (Izumo et al., 2008), (iii) 
por el propio origen de la humedad a partir de pruebas procedentes de análisis 
isotópicos (Gupta et al., 2005). Por tanto, se ha considerado necesario estudiar la parte 
oriental y occidental de la India separadamente para analizar las fuentes de humedad 
mediante métodos dinámicos. En la figura 2.2 se muestran las dos áreas seleccionadas. 
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Las regiones estudio se han definido con una resolución de 1ºx1º excluyendo todos los 
puntos de malla que poseen superficie perteneciente al mar.  
 
Figura 2.2. Mapa de la región de estudio mostrando las dos áreas seleccionadas para el cálculo de las 
retrotrayectorias. (Topografía de GTOPO30, aproximadamente 1 km de resolución).  
o La zona 1 abarca toda la región continental comprendida entre 8.5ºN - 28.5ºN y 




. Incorpora, además 
de la parte noroccidental de la India, la totalidad del sur de la Península. Limita 
al noroeste con el desierto del Thar (terreno formado por colinas de arena, entre 
las que hay vegetación dispersa y elevaciones rocosas), contiene gran parte de la 
meseta de Deccan (que se extiende por el territorio centro - sur del subcontinente 
con un rango de altitud que va desde los 450 a los 750 msnm), y a lo largo del 
borde occidental de esta meseta se sitúan los montes Ghats Occidentales que la 
separan de un estrecho llano costero existente a lo largo de la costa del mar 
Arábigo. En la parte sur de los Ghats Occidentales, se ubica el pico más alto de 
la zona 1 con 2.695 m.  
o La zona 2 corresponde a la parte oriental de la India, comprende la zona 





. Esta zona incorpora una gran extensión correspondiente a los 
Ghats Orientales que corren paralelos a la bahía de Bengala y, en menor medida, 
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superficies pertenecientes a la meseta de Deccan. Los Ghats Orientales no son 
tan altos como los Ghats Occidentales, la mayor elevación se registra a 1.680 m 
de altitud. Así mismo, la zona 2 contiene también la práctica totalidad de la 
llanura del Ganges y una superficie muy pequeña de la cordillera del Himalaya. 
 De aquí en adelante, y por simplicidad de lenguaje, a las regiones definidas en la 
figura 2.2 se las denominará simplemente ―zona 1‖ y ―zona 2‖.  
2.3. Selección de los días de precipitación y de los eventos moderados y 
extremos.  
 Como se puso de manifiesto en la sección 2.1, la estimación de la precipitación 
debe incluirse en el estudio de manera independiente, ya que el modelo de dispersión no 
puede proporcionarla con precisión. Debido a que el seguimiento de la humedad se 
realizará día a día, es necesaria la generación de una climatología de la precipitación en 
la India basada en datos diarios.  
 Se ha utilizado la base diaria de datos en formato grid de 1º x 1º de resolución 
del Proyecto de Climatología Global de la Precipitación (GPCP, en sus siglas en inglés) 
(Huffman et al., 2001) que combina información disponible a partir de distintas fuentes 
(datos observados y de múltiples satélites) en un producto final (Huffman et al., 2007; 
Vila et al., 2009).  
 Definir un ―día de precipitación común‖ en las áreas objeto de estudio no es una 
labor sencilla teniendo en cuenta su enorme extensión. Para poder hacerlo se ha 
procedido de la siguiente manera: 
1. Se han homogeneizado las series de precipitación en cada punto de grid 
dividiéndolas por su desviación estándar. Solo se han considerado como eventos 
individuales de precipitación en un punto de grid aquellos días en los que los 
valores calculados se situasen por encima del 10% de su correspondiente 
desviación estándar.  
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2. Se ha calculado el porcentaje medio de días de precipitación para todos los 
puntos de grid de la zona 1 y de la zona 2. Los valores obtenidos han sido 17.7% 
y 27.7% respectivamente. Esto significa que la zona 1 se caracteriza por tener un 
17.7% de los días con una precipitación significativa y que llueve un 27.7% de 
los días en promedio en toda la zona 2.  
3. Para definir un día de precipitación característico en cada una de las zonas, se ha 
buscado el porcentaje ―P‖ de puntos de grid dentro de la zona que deben 
presentar precipitación simultáneamente para obtener los valores del promedio 
anual de días de precipitación calculados en el apartado anterior (un 17.7% de 
los días del año en la zona 1 y un 27.7% de los días en la zona 2). ―P‖ ha 
resultado ser 36.6% en la zona 1 y 45.8% en la zona 2. Por lo tanto, un día de 
precipitación común para toda la zona 1 ha quedado definido como aquel día en 
el que se produce precipitación en al menos un 36.6% de los puntos de grid de la 
misma. Se han clasificado un total de 323 días de lluvia en el periodo de estudio 
completo. Análogamente, un día de precipitación común para el conjunto de la 
zona 2 presenta una precipitación significativa en al menos un 45.8% de los 
puntos de grid, y bajo este criterio se han clasificado un total de 515 días de 
lluvia durante el periodo 2000 – 2004.  
 En la figura 2.3 se muestra la distribución de los días de precipitación a lo largo 
del año obtenida de acuerdo con esta metodología. Tanto en la zona 1 como en la zona 
2, los días de precipitación están prácticamente concentrados en los meses de junio a 
septiembre, lo cual era de esperar puesto que esta época constituye la estación húmeda 
en la India. Sin embargo, en los meses de mayo y octubre también acontecen un número 
de días de precipitación a tener en cuenta en ambas zonas. El mes con más de días de 
precipitación en la zona 1 es el de julio, y en la zona 2 el de agosto. Ambos meses 
constituyen normalmente el periodo de pico del monzón de la India (ej. Pai et al., 2011; 
Moron et al., 2012).  
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Figura 2.3. Distribución mensual de los días de precipitación para (a) la zona 1 y (b) la zona 2 de acuerdo 
con la metodología descrita. 
 Una vez determinados los días de ocurrencia de precipitación en cada una de las 
zonas, se han clasificado los eventos obtenidos en tres categorías en función de su 
magnitud: días de precipitación leve, moderada y de carácter extremo. Con este objetivo 
se ha implementado el siguiente procedimiento. 
1. Para definir los ―eventos de precipitación extrema‖ se ha buscado el percentil P90 
de las series de precipitación en cada punto de grid de manera que si se excede 
dicho percentil en un 36.6% de los puntos de la zona 1 y un 48.5% de los puntos 
de la zona 2, se retengan finamente un 10% de los días de precipitación 
representativos de cada una de las zonas. P90 ha resultado ser 78.5 para la zona 1 
y el 73.0 para la zona 2. Por lo tanto, un evento de precipitación extrema en la 
zona 1 ha quedado definido como un día de precipitación por encima del 
percentil 78.5 en al menos un 36.6% de sus puntos (los mm correspondientes al 
percentil dependen de cada punto de grid). De la misma forma, un día de 
precipitación extrema en la zona 2 se define como un día en que se excede el 
percentil 73.0 en un 45.8% de los puntos de grid dentro de la zona. Se han 
retenido 31 días de precipitación de carácter extremo en la zona 1 y 51 días de 
lluvia intensa en la zona 2. Este método, aunque aparentemente no es intuitivo, 
asegura que un evento de precipitación extrema se encuentre caracterizado por 
una elevada cantidad de precipitación (en relación a cada punto de grid) 
simultáneamente en una parte significativa de cada una de las zonas.  
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2. Equivalentemente se ha definido los ―eventos de precipitación moderada‖. Se ha 
buscado el percentil P50 en cada punto de grid, de manera que si se excede este 
valor en un 36.6% de los puntos de grid de la zona 1 y un 48.5% de los puntos 
de la zona 2, se retengan el 50% del número total de días de precipitación en 
cada una de las zonas. P50 ha resultado valer 59.3 en la zona 1 y 52.6 en la zona 
2. A este 50% de días lluviosos se le ha quitado el 10% de días de precipitación 
extrema por lo que los días de precipitación moderada suponen en total un 40% 
de los días lluviosos. 
3. El 50% restante de los días lluviosos que no presenta precipitaciones moderadas 
ni fuertes se han considerado días de precipitación de carácter leve. 
 La figura 2.4 muestra las composites de las diferentes categorías de la 
precipitación para ambas zonas en promedio anual. En el anexo A se presentan los 
mismos mapas pero a escala mensual para las zonas 1 y 2. 
 
Figura 2.4. Precipitación media anual (mm/día) en la zona 1 y en la zona 2 durante los días (a y e) secos, 
(b y f) de precipitación leve, (c y g) de precipitación moderada y (d y h) de precipitación de carácter 
extremo.  
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 Durante los días secos no se superan los 2 mm/día en la mayor parte de ambas 
zonas (figuras 2.4.a y 2.4.e). En los días de precipitación leve, la mayor parte de las dos 
zonas presentan lluvias de 4 - 10 mm/día (figuras 2.4.b y 2.4.f). En la zona 1, durante 
los eventos de precipitación moderada se observan lluvias de 10 - 15 mm/día en la zona 
correspondiente a la posición habitual de la vaguada del monzón (figura 2.4.c). En la 
zona 2, los dos centros con lluvias mas fuertes (15 - 20 mm/día) durante los eventos de 
carácter moderado se sitúan en la parte sur y en las proximidades de Bangladesh (figura 
2.4.g). Por último, el aumento general de la precipitación a gran escala durante los 
eventos extremos queda evidenciado en ambas zonas por las figuras 2.4.d y 2.4.h. Los 
patrones espaciales de los eventos intensos se corresponden además, de manera 
aproximada, con las fases activa (zona 1) y de ruptura del monzón (zona 2), cuando la 
vaguada del monzón se retira a los pies del Himalaya.  
2.4. Aplicación de la Metodología  
 En el presente estudio se han utilizado los resultados de una ejecución del 
modelo FLEXPART que considera las trayectorias de 1.400.000 partículas de igual 
masa distribuidas por toda la atmósfera terrestre para el periodo de 5 años comprendido 
entre el 1 de enero de 2000 y el 31 de diciembre de 2004 (1827 días).  
 Para la determinación de las regiones fuente de humedad de carácter general, se 
han seguido todas las partículas localizadas sobre algún punto de las dos zonas de 
estudio seleccionadas entre el día 1 de enero de 2000 y 31 de diciembre de 2004, 
calculando para cada uno de los días, la evolución de la humedad de las partículas desde 
10 días antes de la llegada a la zonas 1 y 2. Se ha considerado el límite de 10 días como 
el tiempo medio de permanencia del vapor de agua en la atmósfera (Numaguti, 1999). 
Durante cada día, el numero medio de partículas existentes (y por tanto seguidas) sobre 
la zona 1 es de alrededor de 4500. En la zona 2 se encuentran típicamente 2000 
partículas sobre la vertical. Estas cifras aseguran la aplicabilidad del modelo sobre las 
regiones seleccionadas. 
 Las variaciones individuales de q de todas estas partículas se han promediado 
espacialmente sobre malla de grid de 1° latitud × 1° longitud y para diferentes periodos 
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de 1 a 10 días. En lo sucesivo, (E – P)n se empleará para designar los valores de los 
flujos de humedad para el día ―n‖ antes de la llegada al área objetivo. De esta forma, (E 
- P)1 indicará las regiones donde las partículas que llegarán durante el siguiente día a 
cualquier punto de zona 1 o la zona 2 han ganado o perdido humedad. De manera 
similar, (E - P)2 indicará las regiones donde las partículas han ganado o perdido 
humedad 2 días antes de llegar al área objetivo. Este procedimiento se repetirá para cada 
día, hasta el día 10 incluido. Para obtener una visión general de las fuentes (y 
sumideros) de humedad sumaremos los flujos netos de (E - P) desde el día -1 hasta el 
día -10 ((E - P)1 + (E - P)2 + (E - P)3 +….…+ (E - P)10) y  de aquí en adelante a esta 
suma se le denominará (E - P)1-10. 
 Una vez determinadas las distintas fuentes de humedad para los flujos dirigidos 
hacia las zonas 1 y 2, se estudiará su comportamiento en relación a los eventos de 
precipitación de distinta intensidad acontecidos en las zonas 1 y 2. A estos efectos, se 
repetirá el proceso anteriormente indicado, aplicando la misma metodología, pero en 
esta ocasión solo se seguirán hacia atrás en el tiempo, las partículas que residen en la 
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 La humedad disponible en una región, depende de las condiciones prevalentes 
en la atmósfera. El aporte de humedad desde regiones marinas es, en principio, más 
sencillo. Depende básicamente de la temperatura (tanto del agua como de las masas de 
aire sobre ella) y del viento. Por otra parte, es sabido que la mayor parte de los episodios 
de precipitación suelen ir asociados a unos pocos patrones sinópticos característicos de 
cada región del planeta. Una gran gama de sistemas sinópticos de naturaleza tropical, 
incluyendo la vaguada del monzón, ciclones en la troposfera media, vórtices en los 
niveles bajos y depresiones, se forman en diferentes fases de la evolución del monzón 
de verano y pueden afectar considerablemente a la distribución de precipitaciones 
durante el mismo. 
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 En el presente capítulo, se detallarán las principales características climáticas así 
como los patrones sinópticos más prominentes durante los días de precipitación en cada 
una de las zonas de estudio. Todo ello nos ayudará a interpretar los transportes de 
humedad calculados en los siguientes capítulos. La mayor parte de las precipitaciones 
en la India tienen lugar durante la estación del monzón de verano, por tanto, el presente 
capítulo se restringirá al periodo de tiempo comprendido entre los meses de junio y 
septiembre (en adelante JJAS). 
 Las variables meteorológicas que se emplean son altura geopotencial y viento 
horizontal, ambas en 850 hPa y 200hPa, y temperatura de la superficie del mar. Los 
datos diarios de la altura geopotencial y de las componentes zonal y meridional del 
viento se han obtenido de los datos de reanálisis archivados por NCEP/NCAR con una 
resolución espacial de 2.5º de longitud/latitud (Kalnay et al., 1996; Kistler et al., 2001). 
Los valores diarios de la SST en el océano Índico corresponden a la distribución NOAA 
- OI SST v2 con una resolución espacial de 0.25º de longitud/latitud (Reynolds et al., 
2007).  
3.1. Eventos de precipitación en la zona 1  
3.1.1. Altura geopotencial  
 La figura 3.1 muestra la distribución de la altura geopotencial para los días secos 
de la zona 1 en los niveles de 850 y 200 hPa. Así mismo, se exponen las anomalías de 
esta misma variable durante los días de precipitación leve, moderada y extrema con 
respecto a los días secos, también en ambos niveles.  
 Durante los días secos, se observa claramente una baja térmica sobre Pakistán en 
el nivel de 850 hPa (figura 3.1.a), así como la característica estacional correspondiente a 
la vaguada del monzón, que se extiende desde dicha baja térmica, a través del valle del 
Ganges, hasta el norte de la bahía de Bengala. En la parte oriental de la vaguada del 
monzón, se advierte también otro centro de bajas presiones, derivado de la frecuente 
presencia de depresiones y ciclones en esta zona durante el ISM.  
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Figura 3.1. Altura geopotencial (m) para (a y e) días secos en la zona 1 en 850 y 200 hPa. Anomalías de 
la altura geopotencial con respecto a los días secos (m) para (b y f) días de precipitación leve en la zona 
1 en 850 y 200 hPa, (c y g) días de precipitación moderada en la zona 1 en 850 y 200 hPa y (d y h) días 
de precipitación extrema en la zona 1 en 850 y 200 hPa respectivamente. El contorno naranja y los 
contornos grises denotan las áreas de la meseta del Tíbet con una elevación superior a los 2500 m. 
 La presión tiende a aumentar al norte de la vaguada y a disminuir al sur de la 
misma durante los días de precipitación leve, dando lugar a anomalías de presión (figura 
3.1.b) que contribuyen a que la posición de la vaguada se encuentre ligeramente más 
orientada hacia el sur, lo que sucede en el modo activo del monzón tal y como se mostró 
en la figura 1.14.a. A medida que aumenta la intensidad de la precipitación en la zona 1 
(figuras 3.1.c y 3.1.d) este gradiente de presión se hace más pronunciado en torno a la 
posición de la vaguada. Además, aparece un sistema de bajas presiones en el centro de 
la India que se extiende hasta el mar Arábigo. Al tratarse de estructuras compuestas (de 
121 y 31 días para los casos de lluvia moderada y fuerte respectivamente), es imposible 
conocer cual ha sido la evolución individual de los sistemas sinópticos hasta situarse en 
el centro de la Península India. Según la literatura, una parte de los LPS que se forman 
en la bahía de Bengala durante la fase activa del monzón, alcanzan el mar Arábigo en su 
movimiento hacia el oeste. Algunos LPS se forman en el centro de la India, sobre tierra, 
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y también siguen la trayectoria hacia el oeste. Sólo unos pocos LPS nacen en el mar 
Arábigo y no siempre siguen una trayectoria hacia el este a pesar de que los vientos 
dominantes durante el ISM lleven este sentido (Krisnamurty y Ajayamohan, 2010). Por 
otra parte, como ya se ha mencionado, la MJO ha demostrado ser moduladora de los 
LPS del monzón en la India, particularmente en la zona central (Hoyos y Webster, 
2007). Goswami et al. (2003) mostraron que los LPS del monzón de la India son tres 
veces más probables en la fase activa de la MJO que durante la fase suprimida. Por 
último, conviene comentar que las anomalías positivas de altura geopotencial que se 
observan al norte de la India son, debidas a la elevación del terreno, no interpretables 
desde el punto de vista meteorológico. 
 En el nivel de 200 hPa, durante los días secos (figura 3.1.e), se encuentra el 
característico cinturón de altas presiones correspondiente al anticiclón Subtropical y el 
anticiclón del Tíbet. El gradiente de presión es fuerte al norte (debido al intenso 
gradiente de temperatura que existe) y más débil hacia el sur.  
 Durante los días de precipitación leve (figura 3.1.f), la altura de geopotencial en 
este nivel aumenta entre 5 y 15 m sobre la meseta del Tíbet. Esta anomalía positiva de la 
presión presenta la misma tendencia que la magnitud de la precipitación (ver figuras 
3.1.g y 3.1.h). La formación y mantenimiento del anticiclón del Tíbet se ha atribuido, en 
primer lugar, a los procesos de calentamiento diabáticos asociados con la lluvia 
convectiva y profunda del suroeste asiático, aunque también con el calentamiento 
sensible que tiene lugar sobre la elevada meseta (Hoskins y Wang, 2006). Además, la 
intensidad del anticiclón del Tíbet se ha correlacionado significativamente con patrones 
de precipitación locales en la India (Anjum, 2004). 
3.1.2. Viento horizontal  
 En la figura 3.2 se expone el campo de viento horizontal durante los días secos 
de la zona 1 y las anomalías de la misma variable durante los días de precipitación leve, 
moderada y extrema con respecto a los días secos en los niveles de 850 y 200 hPa.  
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Figura 3.2. Vientos horizontales (m/s) durante los días secos en la zona 1 en (a) 850 hPa y (e) 200 hPa. 
Anomalías respecto al campo de vientos de los días secos en (b y f) los días de precipitación leve en la 
zona 1 en 850 y 200 hPa respectivamente, (c y g) los días de precipitación moderada en la zona 1 en 850 
y 200 hPa respectivamente y (d y h) los días de precipitación extrema en la zona 1 en 850 hPa y 200 hPa. 
El contorno naranja de las figuras (a y e) y los contornos grises de las demás figuras denotan las áreas 
con una elevación superior a 2500 m. 
 En la figura 3.2.a se aprecia el chorro de Somalia bien definido en 850 hPa, que 
inyectaría humedad en la zona 1 aunque sin ocasionar precipitaciones en la misma. El 
viento presenta componente oeste prácticamente sobre toda la India, excepto en la parte 
noreste (al este de la vaguada del monzón), donde el viento proviene del sur. La máxima 
velocidad del chorro (15.8 m/s) tiene lugar tras su paso por la costa de Somalia 
(alrededor de 15ºN) y las velocidades mínimas se producen en torno al ecuador y sobre 
la Península India.  
 Con la ocurrencia de precipitación en la zona 1 (figuras 3.2.b a 3.2.d), el flujo 
del chorro de Somalia se intensifica, especialmente tras cruzar el ecuador, surgiendo una 
marcada anomalía zonal del oeste al sur del mar Arábigo. Otra característica común 
durante los días de precipitación es la aparición de una anomalía de viento del este al 
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norte de la zona 1, dando lugar así a una circulación ciclónica centrada en torno a 20ºN. 
La intensidad de estas anomalías sigue la misma tendencia que la magnitud de la 
precipitación. Se ha señalado a este tipo de anomalías (del oeste en la parte sur de la 
vaguada del monzón y del este en la parte norte) como características del monzón en 
estado activo. Las anomalías del oeste estarían indicando un SLLJ más fuerte, que 
transportaría mas humedad desde el sur y el centro del mar Arábigo realzando así la 
actividad del monzón. La presencia de anomalías del este facilitan la evaporación y 
transporte, desde la bahía de Bengala, de humedad hacia el centro de la India (Naidu et 
al., 2011).  
 Pai et al. (2011) muestran una anomalía similar de la circulación al norte de la 
vaguada para la fase de pico de la convección sobre la India asociada a la oscilación de 
30 – 60 días (aproximadamente fases 5 y 6 en el índice de Wheeler y Hendon [2004]). 
No obstante, Hoyos y Webster (2007) muestran también un patrón muy similar al 
mostrado en las figuras 3.2.b a 3.2.f en su conjunto, pero correspondiendo a la 
precipitación en el centro de la India relacionada con la variabilidad intraestacional a 
escala bisemanal. Este patrón respondería a un conjunto de anomalías positivas de la 
convección que se propagan coherentemente hacia el oeste desde el golfo de Tailandia y 
el mar de la China meridional y que intensifican la circulación del monzón sobre la 
India. Estos últimos autores, además, reclasifican estos eventos según la fase convectiva 
o suprimida de la oscilación de la MJO sobre la India, obteniendo que un 61% de los 
eventos coinciden con las fases activas de la MJO. Como las anomalías del viento no 
presentan variaciones en esta ultima reclasificación, concluyen que la mayor 
variabilidad del QBM se encuentra dentro de la envolvente de la MJO. Ding y Sikka 
(2006) han afirmado también que en ocasiones esta señal bisemanal sirve para restaurar 
la fase activa del mozón. En el caso particular de las anomalías de viento de los eventos 
de precipitación de carácter leve expuestos en la figura 3.2.b, existen unas anomalías 
marcadamente zonales de viento del oeste sobre la bahía de Bengala. Según Annamalai 
y Slingo (2001) este patrón es muy consistente con la propagación de las señales 
bisemanales.  
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 En los niveles altos de la troposfera, el viento es débil sobre la parte 
septentrional de la India durante los días secos (figura 3.2.e). Al norte de esta región se 
observan fuertes vientos del oeste sobre la cordillera del Himalaya, con velocidades 
superiores a 30 m/s. Al sur de esta región, prevalecen los vientos del este que alcanzan 
la velocidad máxima en el extremo más meridional de la Península India (22.4 m/s).  
 Los patrones de viento en niveles altos son consistentes con la magnitud de 
precipitación sobre la zona 1. Durante los días de precipitación (figuras 3.2.f a 3.2.h), 
sobre la mitad norte de la India se advierte una anomalía de viento del este que, al igual 
que ocurría con las anomalías de viento de los niveles inferiores, también es más intensa 
cuanto más fuerte es la precipitación en la zona 1. Esta anomalía, que refuerza el efecto 
direccionador de los LPS hacia el oeste, se produce como resultado de la intensificación 
del Anticiclón de Tíbet que, al mismo tiempo, está relacionado con el aumento de la 
divergencia de aire en altura (que realza, a su vez, la convergencia de humedad en 
superficie). Además, las anomalías del este dominan sobre la parte oriental de África, lo 
que indica que el TEJ se intensifica también sobre esta zona en las situaciones del 
monzón activo.  
 El ascenso del aire en la vaguada del monzón, junto con el aumento de la 
divergencia de aire en altura incrementa también la parte ageostrófica del chorro de 
componente norte. Esta circulación secundaria, que consiste en un flujo que cruza el 
ecuador, termina sumiéndose al sur del mismo para unirse a la circulación de la célula 
de Hadley del hemisferio sur (Hoskins y Wang, 2006). Cuando el monzón se encuentra 
en estado activo, el centro de la circulación de Hadley se encuentra en torno a 5ºN con 
el brazo ascendente alrededor de los 22ºN (cubriendo la India completa) y el 
descendente sobre los 10ºS. En la fase de pico del monzón, se produce la máxima 
intensidad de este patrón (Krishnamurthy y Achuthavararier, 2010). Por tanto, las 
anomalías de viento encontradas en el presente apartado, son consistentes con una 
circulación de Hadley regional más profunda que se extiende a un mayor rango de 
latitudes.  
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3.1.3. Temperatura de la superficie del mar  
 En la figura 3.3 se presenta la distribución de la SST en el océano Índico para los 
días secos de la zona 1 durante JJAS, así como las anomalías de la SST durante los días 









Figura 3.3. Temperatura superficial del mar (ºC) durante (a) los días secos en la zona 1. Anomalías de la 
SST (ºC) respecto a los días secos durante los días de precipitación (b) leve, (c) moderada y (d) extrema. 
 Durante los días secos (figura 3.3.a), se observa claramente la ―piscina‖ de agua 
caliente del océano Índico (definida como SST > 28ºC). Esta región caliente es máxima 
en abril – mayo, pero en verano se ve reducida sobre la región del océano Índico 
occidental a causa de la irrupción del viento suroeste, que facilita una mayor 
evaporación (con pérdidas de calor hacia la atmósfera) y un incremento en el flujo de 
calor latente en el mar Arábigo (Chen, 2006; De Boyer Montégut et al., 2007; 
Murtugudde et al., 2008). Las SST más cálidas tienen lugar en la zona ecuatorial donde 
las temperaturas son superiores a 29ºC, lo que garantiza la fuente de humedad e 
inestabilidad atmosférica necesaria para sostener la elevada convección observada en la 
MJO (Ajayamohan et al., 2010). Al oeste de la bahía de Bengala, la temperatura es 
también más cálida, lo cual favorece la intensificación de los LPS que vienen del este. 
Las mínimas temperaturas se advierten en la costa de Somalia. Debido al fuerte flujo del 
chorro de niveles bajos en esta zona surge un upwelling a finales de primavera, 
enfriando así la SST sobre esta área (Izumo et al., 2008). Además, como la capa de 
mezcla es poco profunda (15 - 30 m) en verano, la SST en el oeste del mar Arábigo es 
muy sensible a las variaciones en el upwelling (Fischer et al. 2002).  
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 En los días de precipitación leve en la zona 1 (figura 3.3.b), la SST disminuye en 
las latitudes ecuatoriales del océano Indico occidental, lo que es coherente con la 
intensificación del flujo en esa zona (ver figura 3.2.b). En la bahía de Bengala se 
observa, en general, un aumento de la SST, que no tiene por qué ser necesariamente 
incompatible con la propagación de la señal bisemanal sobre la que se especuló en el 
apartado anterior, puesto que ésta no presenta un alto grado de acoplamiento (Hoyos y 
Webster, 2007). Con el incremento de la magnitud de la precipitación en la zona 1, la 
circulación del monzón se había intensificado (figuras 3.2.c y 3.2.d) pero, además, el 
SLLJ debe haber ganado humedad para afectar las SST locales, enfriando así la 
superficie a lo largo de su trayectoria (figuras 3.3.c y 3.3.d). Han et al. (2006) afirman 
que el viento es la principal fuerza moduladora de la SST sobre el mar Arábigo durante 
el ISM. Cuando el viento del suroeste se intensifica se enfría la cuenca. Cuando las 
anomalías del viento muestran el sentido contrario (como ocurre al norte del mar 
Arábigo los días de precipitación) el monzón del suroeste se debilita y se calienta la 
superficie del mar.  
3.2. Eventos de precipitación en la zona 2  
3.2.1. Altura geopotencial  
 En la figura 3.4 se expone la altura geopotencial media durante los días secos en 
la zona 2 en los niveles de 850 y 200 hPa, así como el comportamiento medio de las 
anomalías de la altura geopotencial en periodos de precipitación leve, moderada y 
extrema con respecto a los periodos secos, también en ambos niveles.  
 Durante los periodos secos en la zona 2 (figura 3.4.a) se observa la baja térmica 
sobre Pakistán y la vaguada del monzón en el nivel de 850 hPa, sin embargo, ambos 
sistemas son menos profundos que en el caso de los días secos en la zona 1. No se 
aprecian LPS embebidos en el sector oriental de la vaguada. 
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Figura 3.4. Altura geopotencial (m) para los días secos en la zona 2 en (a) 850 y (e) 200 hPa. Anomalías 
de la altura de geopotencial con respecto a los días secos (m) para (b y f) días de precipitación leve en la 
zona 2 en 850 y 200 hPa, (c y g) días de precipitación moderada en la zona 2 en 850 y 200 hPa y (d y h) 
días de precipitación extrema en la zona 2 en 850 y 200 hPa respectivamente. El contorno naranja y los 
contornos grises denotan las áreas de la meseta del Tíbet con una elevación superior a los 2500 m.  
 Con la ocurrencia de precipitación en la zona 2 (figuras 3.4.b a 3.4.d) aparecen 
anomalías negativas de la altura geopotencial sobre toda la India. Las anomalías más 
negativas se sitúan en la parte septentrional, en correspondencia con la vaguada del 
monzón más al norte que en la zona 1. En la cabeza de la bahía de Bengala (sobre la 
propia zona 2) destaca la presencia de LPS, sistema sinóptico muy característico de la 
precipitación en la India oriental. Como se ha comentado en el apartado correspondiente 
a la zona 1, el acontecimiento de LPS puede suceder in situ sobre la bahía de Bengala. 
No obstante, también se ha propuesto que los periodos activos del monzón en la bahía 
de Bengala, el noreste de la India, y Myanmar están asociados con la ISO de 30 – 60 
días (Webster et al., 2006; Hoyos y Webster, 2007) que se propaga realzando una 
circulación ciclónica transitoria en el norte de la bahía de Bengala. Por otra parte, la 
baja sobre Pakistán se vuelve más profunda al tiempo que aumenta la intensidad de la 
precipitación en la zona 2 (con mínimos de 1435, 1426 y 1416 mgp para los días de 
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lluvia leve, moderada y fuerte respectivamente). Bollasina y Nigam (2011) sugieren que 
esta baja, que se forma en mayo por origen térmico (intenso calentamiento de la 
superficie de la tierra - y la atmosfera sobre ella – por la radiación solar), se vuelve más 
profunda en junio/julio debido a forzamientos regionales y remotos. Según estos 
autores, el desarrollo de convección profunda en la bahía de Bengala y este de la India 
genera una corriente descendente sobre Irán /Turkmenistán /Afganistán (es decir, al este 
del mar Caspio), de forma que los vientos de niveles bajos asociados con componente 
norte interaccionan con la orografía regional sobre las montañas de Elburz–Zagros–
Hindu Kush intensificando las bajas presiones. Por último, sobre la meseta de Tíbet 
también disminuye la presión, especialmente en la parte occidental, pero de nuevo, en 
este nivel es difícil interpretar las anomalías de la altura geopotencial a 850 hPa debido 
a la elevación del terreno.  
 En el nivel de 200 hPa se manifiesta el anticiclón del Tíbet durante los periodos 
secos (figura 3.4.e), aunque más débil que durante los días sin precipitaciones en la zona 
1. Una anomalía positiva de la presión en altura al oeste del anticiclón del Tíbet (y no 
sobre la propia meseta como en la zona 1) se presenta durante los periodos húmedos de 
la zona 2 (figuras 3.4.f a 3.4.h). Ding y Wang (2006) han propuesto que esta anomalía 
intraestacional, que se encuentra embebida en el chorro subtropical de latitudes medias 
(aproximadamente a los 35ºN), interacciona de forma indirecta con el monzón 
surasiático haciendo que su actividad fluctúe, aunque no han planteado una explicación 
para este modo de funcionamiento. Recientemente, Watanabe y Yamazaki (2012) 
examinaron los mecanismos que unen estas anomalías intraestacionales de latitudes 
subtropicales con la circulación del monzón asiático basándose en análisis de 
composites de series diarias. Observaron un descenso anómalo sobre la pendiente de la 
cordillera Hindu Kash (entre 30º y 40ºN), de forma que esta subsidencia es más fuerte 
cuanto más intensa es la anomalía. Al sur de la anomalía observan un vuelco en la 
circulación por debajo de 500 hPa, lo que lleva al desarrollo de la anomalía ciclónica en 
niveles bajos sobre Pakistán y el desierto del Thar. Watanabe y Yamazaki (2012) 
mencionan que este anticiclón puede influenciar no sólo al monzón del sur de Asia, sino 
también al monzón del este asiático a través de la propagación hacia el este de 
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anomalías cuasi-estacionarias, tanto en los niveles superiores como inferiores de la 
troposfera.  
3.2.2. Viento horizontal  
 En la figura 3.5 se expone el campo de viento horizontal durante los días secos 
en la zona 2 y las anomalías del viento durante los días de precipitación leve, moderada 















Figura 3.5. Vientos horizontales (m/s) durante los días secos en la zona 2 en (a) 850 hPa y (e) 200 hPa. 
Anomalías respecto a los días secos de (b y f) los días de precipitación leve en la zona 2 en 850 y 200 
hPa respectivamente, (c y g) los días de precipitación moderada en la zona 2 en 850 y 200 hPa 
respectivamente y (d y h) los días de precipitación extrema en la zona 2 en 850 hPa y 200 hPa. El 
contorno naranja de las figuras (a y e) y los contornos grises de las demás figuras denotan las áreas con 
una elevación superior a los 2500 m. 
 El SLLJ también se encuentra claramente establecido durante los días secos de 
la zona 2 (figura 3.5.a), con una velocidad máxima de 16 m/s tras su paso por la costa 
de Somalia. Las velocidades mínimas, al igual que en el caso de la zona 1, tienen lugar 
en torno al ecuador y sobre la Península India. El viento en la mitad norte de la 
Península presenta velocidades inferiores a 6 m/s. 
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 Durante los periodos húmedos en la zona 2 (figuras 3.5.b a 3.5.d), el chorro de 
Somalia se acelera sobre el mar Arábigo. Además, se observa un pequeño giro 
anticiclónico sobre el ecuador (al SW de la India) precediendo a una anomalía de viento 
zonal del oeste en la misma latitud (al SE de la India), que se separa en dos 
circulaciones ciclónicas, una en cada hemisferio. Este patrón de viento es consistente 
con la propagación de la MJO sobre el océano Índico tropical oriental, donde aparecen 
frecuentemente vórtices ciclónicos gemelos a ambos lados del ecuador tras una 
convección muy activa (Frank y Roundy, 2006; Schreck y Molinari, 2009). Estos 
vórtices representarían la respuesta de las ondas de Rossby ecuatoriales al intenso 
calentamiento (Molinari et al., 2007; Gall et al., 2010).  
 Durante los días de precipitación leve y moderada se observa, además, otro giro 
ciclónico en la cabeza de la bahía de Bengala, que corresponde a los centros de bajas 
presiones expuestos en las figuras 3.4.b y 3.4.c. Como se ha comentado en el apartado 
anterior, gran parte de los LPS en esta zona también ocurren en conjunción con la 
propagación de la ISO de 30 - 60 días (Goswami et al., 2003; Krisnamurty et al., 2007). 
En los periodos de precipitación extrema (figura 3.5.d), no se observa una circulación 
ciclónica cerrada sobre la zona 2. Sin embargo, se producen vientos del suroeste más 
intensos sobre Myanmar. Según Houze et al. (2007) este es el flujo típico que se 
desarrolla tras la ocurrencia de depresiones en la cabeza de la bahía de Bengala y que 
produce precipitaciones de origen estratiforme sobre Myanmar, ya que las células 
convectivas se colapsan al estar sujetas a elevación orográfica. Se han calculado las 
anomalías de viento con respecto a los días secos de las composites de los 5 días 
anteriores a los días de precipitación extrema. El resultado obtenido (imagen no 
mostrada) indica que durante el día -5 una circulación ciclónica cerrada se sitúa entre la 
bahía de Bengala y el este de la India, avanzando hacia el noroeste ya que en los días -4 
y -3 se encuentra sobre el centro de la Península India.  
 La presencia de ciclones o depresiones en la cabeza de la bahía de Bengala y el 
citado viento del suroeste sobre Myanmar no sucederían de forma simultánea con la 
ocurrencia de vórtices gemelos ecuatoriales (que se relacionan con altas presiones sobre 
la India y la bahía de Bengala). Por tanto, podría ser que en los eventos de precipitación 
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seleccionados para la zona 2 se estén mezclando varias situaciones sinópticas distintas 
que generen precipitaciones en la zona.  
 Durante los periodos secos, el viento en niveles altos sobre la zona 2 es débil y 
se encuentra comprendido entre fuertes vientos del este hacia el sur y del oeste al norte 
(figura 3.5.e).  
 En los periodos húmedos (figuras 3.5.f a 3.5.h), en el nivel de 200 hPa se 
observan vientos anómalos del NE sobre la India. Hacia el oeste y noroeste de la India, 
las anomalías de viento del este, que adquieren un marcado carácter zonal, abarcan una 
gran superficie que se extiende hasta el norte de África. Así mismo, se observa una 
divergencia de aire que, desde la bahía de Bengala, se dirige hacia el hemisferio sur. 
Esta circulación se presenta a una longitud más oriental que la observada durante la 
precipitación en la zona 1.  
 
3.2.3. Temperatura de la superficie del mar  
 En la figura 3.6 se expone el patrón espacial de la SST en el océano Índico 
durante los periodos secos en la zona 2. Así mismo, se muestra la distribución de las 
anomalías de la SST para los días de precipitación leve, moderada y extrema con 
respecto a los días secos 
 La distribución espacial de la SST durante los días secos en la zona 2 (figura 
3.6.a) es bastante similar a la mostrada en la figura 3.3.a para los días secos en la zona 
1. La extensión de la ―piscina‖ de agua caliente es aproximadamente igual, y sobre el 
ecuador se alcanzan temperaturas superiores de 29ºC. También las temperaturas 
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Figura 3.6. Temperatura superficial del mar (ºC) durante (a) los días secos en la zona 2. Anomalías de la 
SST (ºC) respecto a los días secos durante los días de precipitación (b) leve, (c) moderada y (d) extrema. 
 Las anomalías de la SST obtenidas durante los días con precipitación (figuras 
3.6.b - 3.6.d) muestran una mayor extensión en el enfriamiento de la superficie del mar 
que en el caso de la zona 1. La situación general, en la que las anomalías son negativas 
en todo el océano Índico, excepto en el área ecuatorial adyacente a Sumatra, son 
consistentes con el desarrollo de la fase activa de la ISO de 30 a 60 días en la bahía de 
Bengala mostrada por Hoyos y Webster (2007).  
 Las anomalías negativas de la SST sobre la superficie del océano Índico y mar 
Arábigo sobre la que fluye el chorro de Somalia son más intensas. Pero, quizás, la 
principal diferencia con respecto a las anomalías de la SST obtenidas para los casos de 
precipitación en la zona 1 (figura 3.3.b a 3.3.d) se obtiene en la bahía de Bengala, donde 
las anomalías son negativas. Vecchi y Harrison (2002) describen la variabilidad de las 
anomalías intraestacionales de la SST en la cuenca de la bahía de Bengala, que están 
asociadas a los cambios en los vientos superficiales a gran escala y la convección 
atmosférica. En condiciones de convección atmosférica, la SST de la bahía de Bengala 
se enfría y, posteriormente, sigue un periodo de calentamiento hasta que la convección 
regresa. Parece existir una fuerte relación entre el mínimo de la SST y la duración de la 
posterior ruptura del monzón.  
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3.3. Resumen y conclusiones  
 En las secciones anteriores se han descrito las principales características de la 
altura geopotencial, viento horizontal y temperatura de la superficie del mar para los 
periodos secos y húmedos (con distinta intensidad en la precipitación) en las dos zonas 
de estudio. Conviene en este punto recapitular y ofrecer un breve resumen de las 
estructuras descritas. 
 En los niveles inferiores de la atmósfera, las precipitaciones están controladas 
por bajas presiones en el centro de la India y mar Arábigo en la zona 1. En la zona 2 se 
relacionan con la existencia de depresiones en la cabeza de la bahía de Bengala y la 
intensificación de la baja térmica de Pakistán, aunque esta última característica podría 
tratarse de un efecto remoto. La vaguada del monzón está desplazada hacia el sur 
durante los días de precipitación en la zona 1 y situada más al norte durante los periodos 
húmedos en la zona 2.  
 En niveles superiores, las anomalías positivas de presión al norte del anticiclón 
del Tíbet (este de 80ºE) se asocian con la intensidad de las lluvias de la zona 1, y las 
anomalías positivas al este del mismo, sobre la dorsal subtropical situada sobre Irán-
Afganistán (oeste de 80ºE), con la de la zona 2.  
 La intensidad del chorro de Somalia de niveles bajos (del oeste tras cruzar el 
ecuador), la magnitud de la precipitación tanto en la zona 1 como en la zona 2 y la 
intensidad del chorro tropical del Este (sobre la India y áreas adyacentes hacia el oeste) 
se encuentran sincronizados durante el periodo de estudio. La existencia de una 
circulación meridional secundaria en altura también es un indicador de la actividad del 
monzón.  
 Las anomalías de la SST (negativas durante los periodos húmedos) son 
coherentes con la definición del monzón, puesto que la circulación del monzón es más 
intensa cuanto más diferencia de temperaturas haya entre la superficie del mar y de la 
tierra.  
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 La precipitación, tanto en la zona 1 como en la zona 2, parece estar influenciada 
por el desarrollo de la ISO de 30 a 60 días del monzón. Sin embargo, se detectan señales 
de máxima convección en el océano Índico oriental durante los episodios de 
precipitación en la zona 2 (circulación superficial caracterizada por un típico patrón de 
Gill, con dos anomalías correspondientes a giros de Rossby ciclónicos hacia el oeste y 
vientos zonales anómalos dirigiéndose hacia el este desde el centro de convección). Este 
patrón, junto con el hecho de que la vaguada se sitúe en promedio más al norte que en 
los casos de lluvias en la zona 1, indica que pueden ocurrir eventos de precipitación en 
la zona 2 durante periodos de ruptura del monzón. 
 Excepto las particularidades indicadas en el párrafo anterior, los resultados 
obtenidos son coherentes con las características fundamentales del monzón. Así mismo, 
los resultados son congruentes con la hipótesis planteada en el capítulo 1, ya que se 
podría producir un sistema de retroalimentación entre la advección de humedad y la 
liberación de calor latente por la lluvia, que acentúa las diferencias térmicas entre el mar 
y la tierra y, por tanto, la circulación del monzón. En los siguientes capítulos se 
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 En el presente capítulo se analizan las regiones en las que las masas de aire que 
se dirigen específicamente a la zona 1 se cargan de humedad.  
 En la primera sección, se localizan las principales regiones fuente de humedad 
para la zona 1. Para ello, se ejecuta el modelo de dispersión para todas las partículas 
localizadas sobre algún punto de la zona 1 entre el día 1 de enero de 2000 y 31 de 
diciembre de 2004 (1827 días), calculando para cada uno de los días, la evolución de la 
humedad de las partículas hasta 10 días antes de la llegada a la zona. En la segunda 
sección, se separa el transporte general de humedad realizado en la sección anterior (y 
que puede o no dar lugar a precipitación), con el transporte de humedad relacionado con 
la ocurrencia efectiva de precipitación en la zona 1. En este caso, se ejecuta el modelo 
de dispersión pero considerando, por una parte, únicamente los días en los que se 
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registraron precipitaciones en la zona 1 y, por otra, los días secos. En la sección tercera 
se analiza el comportamiento de las diferentes regiones fuente de humedad en función 
de la intensidad de las precipitaciones registradas en la zona 1. En la sección cuarta se 
exponen las principales conclusiones de este capítulo. 
4.1. Regiones fuente de carácter general en la zona 1.  
 En primer lugar se localizan las principales regiones fuente de humedad que 
afectan a la zona 1. Seguidamente, se cuantifican las recargas de humedad efectuadas en 
las regiones seleccionadas, determinándose el desfase entre la llegada de humedad y el 
día en el que se efectuó la carga.  
4.1.1 Determinación de las regiones fuente de humedad.  
 En la figura 4.1 se exponen los resultados de los flujos de humedad dirigidos 
hacia la zona 1 durante el día -1 (intercambios de humedad de todas las partículas un día 
antes de su llegada a la zona 1), el día -2 (ídem para el mismo conjunto de partículas 
pero dos días antes de su llegada), día -3, día -5, día -10 y finalmente la integral para 
todos los días entre el -1 y el -10. 
 Se puede observar claramente la evolución de la dispersión de las partículas que 
permanecen en las proximidades de la zona 1 (Z1) el día -1, extendiéndose 
progresivamente desde el norte del océano Índico occidental hacia el sur del mismo a lo 
largo de la costa este de África hasta las latitudes de Madagascar, donde gira en 
dirección este. Este flujo de partículas, que constituye el principal suministro de 
humedad en la Z1, corresponde evidentemente al chorro de Somalia (en adelante CHS
1
). 
En comparación con la dispersión hacia el océano Índico, el resto de áreas son en 
promedio reducidas. Destacan los altos valores de E - P sobre la propia Z1 (reciclado) 
                                                          
1
 La región CHS representa a toda la superficie que encontrándose aproximadamente a lo largo del chorro 
de Somalia es fuente de humedad para la zona 1. Notar que dicha región, a pesar de estar relacionada con 
el chorro es distinta a éste, que suele denominarse con el acrónimo inglés SLLJ.   
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día -1 (figura 4.1.a). Así mismo, se pueden distinguir dos zonas más, situadas sobre 
tierra. Una de ellas es el territorio limítrofe a la Z1 por el septentrión occidental (NOZ1), 
que presenta valores positivos de E - P durante los diez días anteriores a la entrada de 
las partículas en la zona (figuras 4.1.a - 4.1.e). La segunda región fuente continental es 
más remota, se ubica al SE del mar de Aral y se aprecia desde el día -5 y hasta el día -10 
precedentes a la llegada de las partículas a la Z1 (figuras 4.1.d, 4.1.e, 4.1.f). 
 
Figura 4.1. Distribución de E-P correspondiente a las partículas dirigidas hacia la zona 1. Se muestran 
las contribuciones a E-P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, tres, cinco y diez días antes 
(día -2, -3, -5 y -10 respectivamente). Finalmente se muestra la integral completa para los días -1 a -10. 
 Merece la pena comentar que parte de la humedad disponible en esta región, por 
la que discurren los ríos Amu-Darya and Syr-Darya, es muy probablemente de origen 
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antropogénico. Las aguas de los citados ríos tradicionalmente han supuesto el 90% del 
suministro de agua dulce en el mar de Aral (Khan et al., 2004), pero hoy en día se han 
desviado para regadío (Alekseeva et al., 2009). La importancia de esta región en cuanto 
a los aportes de humedad hacia la zona 1 es limitada, puesto que las partículas pierden 
gran parte de la humedad que transportan al pasar sobre las cordilleras montañosas de 
Hindu Kush y de Karakorum. Por lo tanto, no se va a considerar para su análisis en la 
presente tesis. 
 El comportamiento de las regiones fuente identificadas hasta el momento se 
modifica a lo largo del año. Seguidamente se exponen las diferencias mensuales 
observadas en las distintas fuentes de humedad. Se muestra, a modo de ejemplo, la 
distribución espacio-temporal de las regiones fuente y sumidero para enero (figura 4.2), 
un mes con precipitaciones escasas en el trópico norte, y julio (figura 4.3), un mes de la 
estación húmeda o lluviosa. En el anexo B1 se exponen las regiones fuente y sumidero 
de Z1 para todos los meses del año (figura B1.1 a figura B1.12).  
 La región del Índico occidental inyecta agua hacia la Z1 durante los meses de 
enero a septiembre. Sin embargo, es durante el periodo de los meses desde mayo hasta 
septiembre cuando el chorro somalí alcanza la Z1, siendo las aportaciones 
considerablemente superiores. En la Z1 se efectúa reciclado de humedad durante todo el 
año excepto para los meses de junio, julio y agosto. La región NOZ1 actúa como fuente 
neta de humedad desde el día -1 al -10 para todos los meses. Finalmente, cuando se 
realiza el análisis a escala mensual, se observa que la región de la bahía de Bengala (BB 
en lo sucesivo), constituye una fuente sustancial de humedad para Z1 durante los meses 
entre octubre y marzo (véase como ejemplo la figura 4.2). Por tanto, parece claro que 




4. Fuentes de humedad en la zona 1 
 
- 75 - 
 
 
Figura 4.2. Distribución de E-P correspondiente a las partículas dirigidas hacia la zona 1 durante el mes 
de enero. Se muestran las contribuciones a E-P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, tres, 
cinco y diez días antes (día -2, -3, -5 y -10 respectivamente). Finalmente se muestra la integral completa 
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Figura 4.3. Distribución de E-P correspondiente a las partículas dirigidas hacia la zona 1 durante el mes 
de julio. Se muestran las contribuciones a E-P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, tres, 
cinco y diez días antes (día -2, -3, -5 y -10 respectivamente). Finalmente se muestra la integral completa 
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 En función de este resultado, se han seleccionado para su análisis 4 regiones 
fuente de humedad (figura 4.4). En la tabla 4.1 se detalla la extensión y los límites de 
las mismas. Las regiones se han definido sobre una malla de 1ºx1º de resolución con 
















Superficie oceánica. Paralelos máx y mín: -15ºS y 25ºN. 








Superficie terrestre entre 20.5ºN-28.5ºN y 61.5ºE-70.5ºE y 




BB Superficie oceánica entre 11.5ºN-23.5ºN y 80.5ºE-98.5ºE. Azul claro 2.33·10
6
 
Tabla 4.1. Denominación, límites geográficos y extensión de las fuentes de humedad definidas en la 
zona 1. 
4.1.2. Cuantificación del transporte de humedad.  
 La determinación de regiones fuente de área fija, efectuada en el apartado 
anterior, permite realizar la integral de área de los flujos de humedad desde cada una de 
las regiones. En la figura 4.5 se muestran los valores de las integrales en promedio 
anual. 
Figura 4.4. Regiones fuente de humedad para la zona 1. 
4. Fuentes de humedad en la zona 1 
 
- 78 - 
 
 
Figura 4.5. E-P neta anual integrada espacialmente para cada una de las regiones fuente de Z1 
seleccionadas desde los días -1 a -10. Entre paréntesis en el extremo superior derecho de cada figura se 
indica el número de días utilizados en el cálculo. 
 En términos del flujo neto de agua, en promedio anual, el CHS es la fuente más 





(figura 4.5.a). Las partículas que atraviesan esta región el día anterior a su 
llegada a la Z1 aún se encuentran ganando humedad a un ritmo inferior, conteniendo 




. En la figura 4.5.c se observa la importancia que 




 para el día -1. Un 
comportamiento similar presenta la zona NOZ1 (figura 4.5.d), pero al encontrarse más 
lejos de la región de destino que la propia Z1, las recargas son más intensas durante los 




 para el día -2. En el caso de esta 
región fuente, las partículas muestran un gran decremento en las aportaciones de 
humedad el día -1 precedente a su llegada a la Z1. Finalmente, en la figura 4.5.b, se 
expone la integral para la zona BB. En esta figura se observa que al integrar esta área 
durante todos los días del año la región se comporta en como un sumidero neto de 
humedad.  
 En las figuras 4.6 y 4.7 se presenta la integración desde los días -10 a -1 de los 
flujos netos de humedad sobre las áreas de las distintas regiones fuente para los meses 
de enero y julio respectivamente. Al igual que para la distribución espacial de las 
regiones fuente y sumidero de humedad, en el anexo B1 se exponen las integraciones de 
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 Como se ha mencionado, el CHS alcanza la Z1 durante los meses de mayo a 
septiembre. En estos meses se pueden observar aportaciones de humedad desde regiones 
tan alejadas como las costas de Madagascar, siendo los valores de las recargas durante 




 ya desde el día -10. La máxima 




 para el día -2. Por el 
contrario, en el periodo desde enero hasta abril tienen lugar las aportaciones más 





 para el día -2. Durante los meses desde octubre a diciembre en la región del 
Índico Occidental se registran valores de E-P positivos bastante antes de llegar las 
partículas a Z1, pero los días inmediatamente anteriores a la llegada, la región constituye 
un sumidero de humedad. 
 En la región Z1 el mayor aporte interno de humedad desde la propia zona tiene 
lugar durante el mes de abril, cuando las temperaturas son máximas sobre la India 




. Los menores aportes internos 
de la zona el día anterior a la llegada se producen durante mayo y septiembre, meses 
anterior y posterior a que la región actúe como un sumidero de humedad, con máximos 




 respectivamente. En julio y agosto se alcanzan pérdidas de 




 durante el día -1. 
 En la NOZ1 no se observan diferencias mensuales demasiado elevadas en cuanto 
a la magnitud de las aportaciones. Según muestra la integral de área, los máximos 
aportes se encuentran comprendidos entre los días -4 y el -2 antes de la llegada. Los 








 del mes de 
mayo, mes en que acontecen las máximas temperaturas sobre la baja térmica de 
Pakistán (Bollasina y Nigam, 2011).  
                                                          
2




 es muy empleada para cuantificar el flujo de agua dulce a escala climática. En esta 
Tesis se mantiene, además, esta unidad para las integrales mensuales con objeto de facilitar la 
comparación.  Para obtener el valor mensual, bastaría dividir el valor representado por 12. 
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Figura 4.6. E-P neta integrada espacialmente para cada una de las regiones fuente seleccionadas desde 
los días -1 a -10 para el mes de enero.  
 
Figura 4.7. E-P neta integrada espacialmente para cada una de las regiones fuente seleccionadas desde 
los días -1 a -10 para el mes de julio.  
 Se puede afirmar que desde mayo a octubre la región BB es un potente sumidero 
de humedad durante los 10 días anteriores a la llegada a Z1, que se intensifica durante el 





La integral extendida a toda el área revela que en el mes de abril se producen recargas 




, durante los días -10 a -3, pero que 
ésta humedad se ha perdido completamente para el día -1 anterior a la llegada. Por 
último, la BB constituye una fuente neta de humedad para Z1 entre noviembre y marzo. 
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El día de máximo aporte durante este periodo es siempre el -2 antes de llegar a la zona 




 para el mes de enero. 
 Se ha comprobado que los transportes de humedad hacia la Z1 presentan cierta 
complejidad y su comportamiento es muy dependiente de la región de origen, del mes 
del año e incluso del periodo de tiempo que lleva a una partícula de aire alcanzar la 
zona. A modo de resumen de la variación anual, en la figura 4.8 se muestran los meses 
para los cuales cada una de las regiones constituye una fuente neta o un sumidero de 
humedad para las partículas que se dirigen a Z1 entre los días -10 a -1. 
 
Figura 4.8. Distribución mensual de las regiones fuente de humedad para Z1. Se representa la integral 
espacial de los valores de E-P entre 1-10 días para todas las regiones  
 En general, se pueden distinguir dos pautas bien establecidas en los transportes 
atmosféricos de humedad hacia la zona 1:  
o En primer lugar, desde noviembre hasta abril, el reciclado adquiere gran 
relevancia siendo la principal fuente de humedad. A partir de enero (aunque el 
chorro somalí no alcanza la zona de estudio hasta un cierto momento entre abril 
y mayo), el Índico occidental constituye una fuente neta de humedad. La 
situación es diferente durante noviembre y diciembre, cuando el CHS es un 
sumidero neto de humedad. BB y NOZ1 se caracterizan por mostrar valores 
positivos de (E - P)1-10 durante estos meses. 
o La segunda situación se produce durante los meses centrales del año (desde 
mayo hasta octubre) y se caracteriza por la fuerte contribución que realiza el 
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CHS al transporte de humedad hacia la zona 1, empezando en abril – mayo 
(estación del pre-monzón). En contraste, el reciclado decrece durante este 
periodo mostrando valores negativos entre junio y agosto debido a la intensa 
generación de precipitación que se produce en la zona 1. La contribución del 
CHS empieza a decrecer en septiembre. La región NOZ1 incrementa ligeramente 
sus aportes de humedad en la zona 1 durante este periodo. Finalmente, la BB se 
caracteriza por presentar valores negativos de (E - P)1-10. 
 Por último, la tabla 4.2 resume los resultados más importantes que se han 
obtenido del estudio del transporte general de humedad. Se ha incluido la estimación del 
aporte máximo por unidad de área de la región seleccionada, destacando la gran 




Mes de       
máximo       
aporte 









por unidad de 
área de la zona  
(mm /año) 
CHS julio 2800 -2 183.8 
Z1 abril 1200 -1 575.2 
NOZ1 mayo 600 -2 385.6 
BB enero 370 -2 158.8 
Tabla 4.2. Resumen de los resultados para el transporte general de humedad hacia la Z1. 
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4.2. Transporte de humedad y ocurrencia de precipitación en la zona 1  
 En la presente sección se va a separar el estudio del transporte general de 
humedad realizado en la sección anterior, del transporte de humedad relacionado con la 
ocurrencia efectiva de precipitación en la Z1. En definitiva se trata de realizar el mismo 
análisis considerando únicamente el transporte de humedad durante días de ocurrencia 
efectiva de precipitación. 
 La figura 4.9 muestra la distribución espacial del promedio anual de transporte 
de humedad, considerando únicamente los días en los que se registró precipitación de 
cualquier intensidad en la Z1, es decir, en aquellos días en los cuales se produjo 
precipitación simultáneamente en un 36.6% de los puntos de grid de la zona.  
 A escala anual, se comprueba que durante los episodios de precipitación la 
extensión de las regiones fuente es aproximadamente la misma que en el transporte 
calculado independientemente de la precipitación, a excepción de la propia Z1 en la que 
no se produce reciclado de humedad (comparar por ejemplo las figuras 4.1.a y 4.9.a). Si 
bien la extensión de las regiones fuentes es similar, se puede apreciar un gran 
incremento en la intensidad de los aportes procedentes del CHS durante los días de 
precipitación. Se observa también que durante los eventos de precipitación 
prácticamente desaparece la dispersión de partículas que se dirigen a la Z1 desde las 
regiones continentales occidentales.  
 La figura 4.10 muestra los flujos anuales de humedad durante los días de 
precipitación de cualquier intensidad y durante los restantes días (secos). La región CHS 
muestra un incremento muy intenso en sus aportes durante los días de precipitación. 
Desde los días -10 al -1 las recargas prácticamente se triplican con respecto a las 
recargas de los días secos (véase figura 4.10.a). En la región NOZ1 se observan también 
interesantes diferencias, en los casos de ocurrencia de precipitación, la citada región 
aporta menos agua durante los días -3 a -1 en comparación con los restantes días (figura 
4.10.d). Como se ha mencionado, la Z1 pasa de ser una fuente de humedad en el 
promedio total a un sumidero para los días en que se produce precipitación (comparar 
figuras 4.5.c y 4.10.c). En cuanto a la región BB, en promedio anual, se comporta como 
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un sumidero neto de humedad en todos los casos, sin embargo, para los eventos 
lluviosos los valores de E - P son mayores en valor absoluto (figura 4.10.b).  
 
Figura 4.9. Distribución anual de E-P correspondiente a las partículas dirigidas hacia la zona 1 los días 
en los que se registra precipitación de cualquier intensidad en la zona. Se muestran las contribuciones de 
E-P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, tres, cinco y diez días antes (día -2, -3, -5 y -10 
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Figura 4.10. E-P neta integrada espacialmente y anualmente desde los días -1 a -10 para cada una de las 
regiones fuente seleccionadas (ver figura 4.4) durante los días en los que se registra precipitación de 
cualquier intensidad en la Z1 (línea continua) y durante los días secos (línea punteada). 
 A la hora de estudiar la variabilidad mensual del transporte de humedad durante 
días de precipitación, es necesario destacar la ausencia de episodios lluviosos durante 
los meses de noviembre y diciembre. Además, en los meses desde de enero a abril 
acontecen escasos eventos de precipitación, lo que imposibilita extraer información 
climatológica concluyente. En el anexo B1 (figuras B1.25 a B1.34) se expone la 
distribución espacial a escala mensual de los transportes de humedad de las principales 
regiones fuente considerando únicamente los días en los que se registraron 
precipitaciones en la Z1 (meses de enero a octubre). Las figuras B1.35 a B1.44 muestran 
la integral de área de los flujos totales de humedad para los periodos húmedos y los 
secos. Seguidamente se discuten las características de las fuentes de humedad a lo largo 
del monzón de verano (a), fuera de la estación del monzón (b) y se presenta una síntesis 
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(a) Monzón de verano 
 Durante la estación húmeda (JJAS) los patrones de transporte de humedad son, 
en general, bastante similares para los días secos y húmedos. En la figura 4.11 se 
muestra a modo de ejemplo el transporte de humedad hacia la zona 1 del mes de julio en 
ambos casos (periodos secos y húmedos) en los días -3 y -1.  
 
Figura 4.11. Distribución de E-P del mes de julio correspondiente a las partículas dirigidas hacia la Z1 
un día antes de la llegada para (a) días secos y (b) días húmedos y tres días antes de la llegada para (c) 
días secos y (d) durante los días en los que se registra precipitación de cualquier intensidad.  
 Aparentemente sólo se observan pequeños cambios en la forma de las fuentes de 
humedad anteriormente descritas. Sin embargo, las series temporales de las integrales 
de área de de (E - P) revelan interesantes diferencias entre los días secos y los días con 
precipitación (figura 4.13). En la región del CHS (figura 4.13.a) se aprecian incrementos 
bastante intensos desde los días -10 a -3 con respecto a los días secos, indicando la 
importancia del aporte extra de humedad para la generación de precipitación. En 
cambio, las recargas de humedad durante los días -2 y -1 anteriores a la llegada son 
siempre superiores durante los días en los que no se producen precipitaciones. Éste 
hecho podría ser el resultado de que las masas de aire comiencen ya a generar 
precipitaciones antes de llegar a la Z1. Algo similar ocurre en la región NOZ1, que 
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recibe mayores aportes de agua desde los días -5 a -10 anteriores a la generación de 
eventos lluviosos en la Z1 pero, en cambio, presenta aportes de humedad inferiores para 
los días inmediatamente anteriores a la llegada de las partículas a la Z1 (figura 4.13.d). 
Parece que durante los días secos, una mayor cantidad de partículas entra en la zona 1 a 
través de la NOZ1 mientras que los días con precipitaciones, algunas partículas cruzan 
también los Ghats Occidentales y, por tanto, el contenido de vapor de agua del NOZ1 
decrece. Este comportamientos sería consistente con el propuesto por Rajeevan et al. 
(2010) que afirmaba que durante los periodos de ruptura intensos (periodos de sequia o 
en los que las precipitaciones se encuentran muy por debajo de lo normal) la 
temperatura de la superficie de la tierra aumenta rápidamente y se establece la 
circulación del tipo baja térmica – vaguada del monzón sobre la India. Así mismo, el 
hecho de que una mayor cantidad de partículas cruce los Ghats Occidentales durante los 
periodos lluviosos es coherente con la situación sinóptica prevalente en la India durante 
estos días, cuando un sistema de bajas presiones se situaba en el centro-oeste de la 
misma. Las regiones Z1 y BB son sumideros de humedad durante los 10 días anteriores 
a la ocurrencia de la precipitación (figuras 4.13.b y 4.13.c).  
 Durante el mes de septiembre, el CHS muestra singularmente menores aportes 
de humedad en los eventos lluviosos que en los secos. Durante este mes se producía 
reciclado de humedad en el caso global, pero cuando se comparan los transportes de 
humedad de los días en que se registra precipitación con los de los días secos se aprecia 
un comportamiento peculiar ya que, durante los días -10 a -4 anteriores al registro de las 
precipitaciones, la Z1 aporta más humedad a sí misma que durante los restantes días y 
esta función de reciclado desaparece completamente el día anterior a los eventos de 
lluvia, en el que la Z1 es sumidero de humedad. Finalmente, las contribuciones de la BB 
no varían sustancialmente y la NOZ1 no constituye una región de aporte de vapor de 
agua relacionada con la precipitación. Por tanto, en septiembre destaca el hecho de que 
todas las regiones fuente inyectan a la Z1 una menor cantidad de agua durante los días 
de lluvia a excepción de ella misma, lo que pondría de manifiesto la importancia de la 
evaporación sobre la Z1 y su posible relación en la ocurrencia de la precipitación. Al ser 
ésta fundamentalmente de carácter débil y, en menor medida, moderado podría estar, al 
menos en parte, generada sobre ella misma y no importada desde otras zonas. 
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Figura 4.13. E-P neta integrada espacialmente en el mes de julio desde los días -1 a -10 para cada una de 
las regiones fuente durante los días en los que se registra precipitación de cualquier intensidad en la Z1 
(línea continua) y los días secos (línea punteada). 
(b) Pre-monzón, post-monzón y monzón de invierno 
 Durante el mes de mayo (pre-monzón), como se indicó en la sección anterior, el 
chorro somalí alcanza la Z1. Durante los días en que se producen lluvias, los transportes 
de humedad desde el sur del océano Índico son más notables que durante los días secos. 
En particular, el día -3 anterior a la llegada se aprecia un incremento de las recargas de 
humedad desde el norte del mar Arábigo y hasta aproximadamente la parte oriental del 









 para los eventos lluviosos. Durante los 
días -4 a -10 anteriores a la llegada a destino, destaca el aumento en la intensidad de la 
humedad aportada en la práctica totalidad de la costa este de África (comparar figuras 
4.11.c y 4.11.d). Por último, el resto de las regiones fuente aportan menos humedad 
durante los eventos de precipitación que para el caso de los días con ausencia de la 
misma, destacando el incremento en el papel de sumidero de la región BB.  
 En octubre, la principal fuente en promedio global era el reciclado de humedad. 
En los días de precipitación, los aportes de la propia zona continúan siendo relevantes, 
de hecho son superiores a las contribuciones del reciclado en los días secos (excepto 
para el día -1). Pero las aportaciones del CHS se incrementan notablemente en los días 









. Las figura 4.14.a revela que el día -3 
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anterior a los días secos, gran parte de la región del CHS constituye un sumidero de 
humedad y las únicas recargas existentes se encuentran confinadas en el área más 
septentrional del mismo, en cambio durante el día -3 anterior a los eventos con 
precipitaciones (figura 4.14.b), el CHS se comporta como una fuente de humedad en 
promedio. En la figura 4.14.c se puede observar que en los diez días anteriores a los días 
secos, los flujos de humedad desde el sur del océano Índico se encuentran interrumpidos 
por un cinturón de pérdidas de humedad situado a lo largo del ecuador. En cambio, en 
los días en que se registran precipitaciones en la zona 1 (figura 4.14.d), la humedad 
procedente del chorro somalí, aunque más débil que durante el ISM, alcanza la Z1. Por 
último, en octubre la NOZ1 disminuye sus aportes de humedad en los días lluviosos y la 
región BB experimenta un aumento de la función de sumidero al comparar los días de 
precipitación con los secos. 
 Por último, en los meses desde enero hasta abril, la humedad introducida a la 
atmósfera desde la propia Z1 constituía la principal fuente de humedad en el caso del 
promedio total. En cambio, durante los eventos de precipitación, los patrones de (E - P) 
presentan características distintivas que responden a las situaciones sinópticas que 
generaron la precipitación. A modo de ejemplo se citan a continuación algunos casos 
particulares que sugieren que la metodología nos permite estudiar casos individuales 




4. Fuentes de humedad en la zona 1 
 
- 90 - 
 
 
Figura 4.11. Distribución de E - P correspondiente a las partículas dirigidas hacia la Z1 durante el mes 
de mayo para 3 días antes de la llegada en (a) días secos y (b) días húmedos y la integral completa desde 
los días -1 a -10 en (c) los días secos y (d) días húmedos. Las figuras (e), (f), (g) y (h) representan lo 
mismo que (a), (b), (c) y (d) pero para el mes de octubre.  











húmedos de la Z1) están 
relacionadas con las fuertes lluvias acontecidas durante la última semana de febrero del 
año 2000 en el sur del subcontinente indio. En la ciudad de Chennai se midieron más de 
20 cm, siendo este registro el evento de precipitación no-estacional del siglo para la 
ciudad (Khaladkar et al., 2009). El incremento en la intensidad del aporte de humedad 








 en días húmedos) se relaciona 
con la penetración de una perturbación del oeste (WD) durante los días 17 y 18 de 
febrero del año 2003, en la que se produjo una gran advección de humedad desde el mar 
Arábigo hacia el norte de la India (Puranik et al., 2009).  
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 Las situaciones meteorológicas que generaron precipitaciones en abril también 
transportaron una mayor cantidad de humedad desde la región del CHS. Abril es un mes 
de transición en la India y no hay gran actividad atmosférica de gran escala. Durante los 
días 11 y 12 de abril del año 2001 se produjo una circulación ciclónica sobre las 
Maldivas que, durante el día 13, alcanzó la costa de Kerala trayendo consigo 
precipitaciones (Vaidya, 2007). Durante el citado evento se inyectó en la Península 
India un flujo extra de humedad procedente del mar Arábigo, pasando las recargas 









 (c) Síntesis general 
 A modo de resumen, en la figura 4.14 se muestran, a escala mensual, las 
diferencias entre los transportes netos de humedad de las partículas que se dirigen a la 
Z1 en los días previos a los eventos lluviosos y los transportes de los días previos a los 
periodos secos para cada una de las regiones fuente de humedad analizadas. Se 
muestran las diferencias para intervalos de dos días desde el día 10 hasta el día -1. 
 A la vista de los resultados obtenidos, podemos afirmar que desde mayo hasta 
octubre los aportes del CHS desde el hemisferio sur parecen determinantes para el 
desarrollo de precipitación en Z1, con la excepción del mes de septiembre en el que, 
aunque las aportaciones del CHS son importantes, se observa la influencia del reciclado 
de humedad en la generación de precipitación durante los días -10 a -3. En octubre, 
aunque las diferencias entre los aportes de humedad del reciclado de los periodos secos 
y los húmedos no son tan significativas como en el mes de septiembre, las 
contribuciones de las regiones CHS y Z1 durante los días de lluvia presentaban órdenes 
de magnitud equivalentes (véase figura B1.44 del anexo B). Prasanna y Yasunari (2008) 
obtienen que en la región del sur de la Península India durante octubre, noviembre y 
diciembre la evaporación sobre tierra en la propia región es considerablemente elevada, 
y afirma que probablemente (junto a la convergencia procedente del flujo a gran escala) 
juegue un papel importante en la modulación de las anomalías de la precipitación 
durante esta estación. En este trabajo se llega a la conclusión de que el reciclado de 
humedad está jugando un papel importante en la generación de la precipitación en la 
India occidental ya desde el mes de septiembre. Por último, en enero y marzo, dominan 
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las aportaciones desde la propia región durante los días -2 y -1, y en febrero y abril las 
contribuciones del CHS, desde el día -6 a -1 y desde el día -8 a -3 respectivamente. No 
obstante, como se ha indicado, estos resultados se han obtenido con un pequeño número 
de días de precipitación y corresponden a situaciones particulares. 
4.3. Transporte de humedad e intensidad de precipitación en la zona 1 
 En la presente sección se analizan los transportes de humedad durante episodios 
de precipitación de diferente magnitud. La discriminación de los días con precipitación 
leve, moderada y extrema y la comparación de sus resultados permiten el estudio de las 
fuentes de humedad más o menos activas durante el desarrollo de los eventos de 
precipitación de distintas intensidades. Tal y como se expuso en el capítulo 2, se han 
separado los días de precipitación de manera que los episodios de carácter extremo 
corresponden al 10% de los eventos de precipitación con mayor intensidad en un 36.6% 
de los puntos de grid simultáneamente. De la misma forma, los eventos de intensidad 
moderada comprenden el siguiente 40% de días con mayor intensidad en un 36.6% de 
los puntos. Los eventos de carácter leve son el restante 50% de los días de precipitación.  
 Los eventos de precipitación extrema se encuentran exclusivamente 
comprendidos en los meses desde junio hasta septiembre y prácticamente también los 
días de precipitación moderada. Por esta razón, en esta sección se ha restringido el 
estudio de los transportes de humedad en función de la intensidad de la precipitación los 
meses citados, que coinciden con la estación del monzón de verano. Adicionalmente, 
dada la definición de frecuencia de precipitación extrema adoptada, si se analizan los 
resultados de JJAS mes a mes, la muestra resulta demasiado reducida para el periodo de 
los cinco años analizados. El comportamiento de las regiones fuente de humedad en 
JJAS es aproximadamente homogéneo (a excepción del reciclado que se produce en el 
mes de septiembre), por tanto, en esta sección, se ha considerado el promedio de los 
cuatro meses JJAS.  
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Figura 4.14. Diferencias entre las contribuciones de las regiones fuente de humedad para Z1 durante los 
días en que acontecen eventos de precipitación de cualquier intensidad y durante los días secos. Se 
muestran las diferencias para intervalos de dos días desde el día 10 hasta el día -1. 
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 Un primer análisis de los patrones de E - P obtenidos en relación a los eventos 
de precipitación leve, moderada y de intensidad extrema, muestra que la extensión 
espacial de las fuentes de humedad es similar durante los episodios de precipitación 
correspondiente a las tres categorías.  
 Sin embargo, aunque la extensión de las regiones fuente sea similar, sí que se 
encuentran diferencias en la distribución espacial de los mayores aportes de humedad en 
el interior de las regiones CHS y NOZ1. En la figura 4.15 se exponen las contribuciones 
espaciales de las fuentes de humedad durante los días -1, -3 y -8 para los periodos de 
precipitación de intensidad leve y para los eventos de precipitación de carácter extremo 
en JJAS. En las figuras 4.15.a y 4.15.b se observa que en el día anterior a la llegada de 
las partículas a Z1, los principales aportes de humedad desde la zona del CHS provienen 
de áreas distintas del mismo. En los registros de precipitación leve las mayores 
aportaciones se perciben en la parte del CHS anexa a NOZ1, en cambio para los 
periodos de precipitación de carácter extremo, se advierte un incremento de los valores 
de E-P más al sur, en el área situada aproximadamente al oeste de la parte central del 
subcontinente indio. También se observa que durante el día -1 las recargas de humedad 
de los flujos que se dirigen a la Z1 presentan valores superiores en la NOZ1 en los casos 
de precipitación de carácter más leve. Estos resultados son consistentes con los patrones 
sinópticos analizados en el capítulo 3, ya que los periodos de precipitación extrema se 
encontraban caracterizados por la presencia de un centro de bajas presiones situado en 
el noroeste de la India, lo que provocaba anomalías del viento horizontal dirigido hacia 
la Península India desde el mar Arábigo. Así mismo, se aprecia que durante el día -3, la 
zona con una recarga de humedad más intensa está situada sobre NOZ1 en el caso de los 
eventos de precipitación leve, y sobre la región del CHS cuando las lluvias que se 
registran son más fuertes (figuras 4.15.c y 4.15.d).  
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Figura 4.15. Distribución de E-P durante JJAS correspondiente a las partículas dirigidas hacia la Z1 los 
días en los que se registran precipitaciones leves para a) el día anterior a la llegada, c) tres días antes, e) 
ocho días antes de la llegada y de los días en los que se registran precipitaciones de carácter extremo 
para b) el día anterior a la llegada, d) tres días antes y f) ocho días antes de la llegada. 
 En los días -4 a -10 los transportes de vapor de agua a lo largo de la trayectoria 
del CHS son mayores cuanto más intensa es la precipitación. En las figuras 4.15.e y 
4.15.f se muestra que durante el día -8, las recargas son elevadas en la zona del mar 
Arábigo para ambos casos y sin embargo las diferencias se distinguen con mayor 
claridad en la zona del flujo que cruza el ecuador y en las regiones situadas al oeste de 
Somalia y del golfo de Adén, en la cual existen mayores recargas de humedad cuando la 
precipitación es más intensa. 
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 Las integrales de área exponen claramente las diferencias anteriormente 
comentadas (figura 4.16), mostrando que las masas de aire incorporan más vapor de 
agua desde los días -10 a -2 a su paso por la región del CHS a medida que se intensifica 
la precipitación. Por ejemplo, durante el día -8 los aportes de humedad del CHS son 




 para los casos de precipitaciones 
leves, moderadas y extremas respectivamente (figura 4.16.a). Estos resultados son 
coherentes con las anomalías de la SST expuestas en el capítulo 3, ya que cuanta más 
evaporación se produzca en la trayectoria del chorro de Somalia mas se enfriará la SST 
(Webster, 2006). La región de NOZ1 disminuye sus aportes a medida que aumenta la 
intensidad de la precipitación en los días inmediatamente anteriores a la llegada de las 
partículas a la zona (figura 4.16.d). Las mayores diferencias se observan durante el día -









intensas). La Z1 aumenta significativamente su capacidad de sumidero el día -1 durante 









 (figura 4.16.c). Por último, como se ha comentado, la BB es siempre 
sumidero de humedad durante JJAS (figuras 4.16.b). Las pérdidas de humedad en esta 
zona durante los días -2 y -1 se muestran más intensas cuanto mayor es la magnitud de 
la precipitación en la zona 1, lo que muestra que el comportamiento de la BB y la zona 
1 es homogéneo de acuerdo con las pautas de la ISO del monzón (Suhas et al., 2012).  
 
Figura 4.16. E-P neta en JJAS, integrada espacialmente para las distintas regiones fuente desde los días -1 
a -10 durante los eventos en que se registra precipitación leve (línea punteada), precipitación de intensidad 
moderada (línea trazos) y precipitación de carácter extremo (línea continua). 
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4.4. Resumen y conclusiones  
 Se ha calculado el transporte de humedad hacia la India occidental y el sur de la 
Península de manera independiente a otras consideraciones previas. Las principales 
regiones fuente de humedad localizadas para la zona 1 son las siguientes: la zona del 
océano Índico occidental que se encuentra situada bajo la trayectoria del chorro de 
Somalia de niveles bajos (CHS), la bahía de Bengala (BB), la región situada al noroeste 
de la India, sobre Pakistán (NOZ1) y la propia zona 1 (Z1).  
 Los resultados obtenidos muestran que, como era de esperar, la región CHS es 
una fuente significativa de humedad durante la estación húmeda y las partículas situadas 
sobre la Z1 están perdiendo agua en forma de precipitación puesto que (E - P)1-10 es 
fuertemente negativa. El reciclado es la principal fuente de humedad atmosférica 
durante el resto del año. La BB se revela como una fuente de humedad durante la 
estación seca, mientras que desde abril hasta septiembre actúa como un potente 
sumidero de humedad, indicando que las partículas que se dirigen a la Z1 a través de la 
BB están perdiendo grandes cantidades de agua desde varios días antes de alcanzar la 
Z1. La región NOZ1 actúa como una fuente de humedad activa durante todo el año.  
 Cuando se comparan los transportes de humedad de los días en los que se 
registra precipitación con los de los días secos, se puede observar que la región CHS 
muestra un incremento muy intenso en sus aportes durante los días de precipitación 
(desde los días -10 al -3 las recargas prácticamente se triplican con respecto a las 
recargas de los días secos). La NOZ1 aporta menos agua durante los días de 
precipitación que en los secos. La Z1 pasa de ser una fuente de humedad a un sumidero 
para los días en que se produce precipitación. En la región BB las pérdidas de humedad 
son más fuertes. 
 El análisis mensual muestra que desde mayo hasta octubre los aportes del CHS 
desde el hemisferio sur parecen ser determinantes para el desarrollo de precipitación en 
Z1, seguidos por el reciclado de humedad en la propia zona. En la presente tesis se 
proporciona una evidencia de la diferencia de circulación en el chorro de Somalia entre 
los periodos activos y de ruptura durante la estación del monzón de verano (JJAS). De 
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acuerdo con Rajeevan et al. (2010), se obtiene que la circulación hacia la India parece 
ser meridional sobre el mar Arábigo en primer lugar y a continuación del tipo baja 
térmica-vaguada del monzón en los días secos. Sin embargo, durante los periodos 
húmedos se obtiene un mayor transporte de humedad sobre el mar Arábigo dirigido 
directamente hacia el centro del subcontinente indio. En septiembre (aunque las 
aportaciones del CHS son importantes), se pone de manifiesto la relevancia de la 
evaporación que se produce sobre Z1 y su posible relación en la ocurrencia de la 
precipitación. En octubre el CHS aporta más vapor de agua durante los días en que se 
registran precipitaciones, pero las contribuciones del CHS y del reciclado presentan 
órdenes de magnitud equivalentes. Por último, citar que, desde enero hasta abril, el 
escaso número de días de precipitación alcanzados, no nos permite extraer conclusiones 
a escala climatológica. Durante noviembre y diciembre no se obtiene ningún día de 
precipitación representativo de toda la zona 1.  
 Durante la estación del monzón de verano (JJAS), los aportes de humedad de la 
región del CHS hasta el día -2, no solo son definitivos para el desarrollo de la 
precipitación, sino que también parecen ser esenciales para la determinación de su 
magnitud. Además, se ha revelado que durante los días inmediatamente anteriores a la 
ocurrencia de precipitación, la NOZ1 va disminuyendo sus aportes de humedad cuanto 
más fuerte es la precipitación en la zona 1. Por tanto, ambas regiones (CHS y NOZ1) 


















 En el presente capítulo se analizan las regiones en las que se cargan de humedad 
las masas de aire que se dirigen específicamente a la zona 2 (véase figura 2.2). De forma 
análoga al capítulo anterior, en el primer apartado se determinan las principales regiones 
fuente de humedad para la zona, y una vez determinadas, se analiza su evolución a lo 
largo del año. En la segunda sección, se separa el transporte de humedad 
correspondiente a los días que no generaron lluvia en la zona 2 del transporte de 
humedad relacionado con la ocurrencia efectiva de precipitación, empleando también la 
misma metodología que en el capítulo anterior. La importancia de las diferentes 
regiones fuente de humedad en la intensidad de las precipitaciones registradas en la 
zona 2 se analiza en la tercera sección. En la sección cuarta se estudia por separado el 
comportamiento de las fuentes de humedad específicamente en la parte septentrional de 
la zona 2 y en su parte meridional. En la quinta sección se exponen las principales 
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conclusiones de este capítulo. En este capítulo, se mantendrá la nomenclatura de las 
regiones definidas en el capítulo 4 que sigan siendo de aplicación en la zona 2. 
5.1. Regiones fuente de carácter general en la zona 2.  
 En primer lugar se localizan las principales regiones en las que las partículas que 
se dirigen a la zona 2 se cargan de humedad (regiones fuente). Seguidamente, se 
cuantifican estas recargas, determinándose además el desfase entre la llegada de 
humedad a la zona 2 y el día en el que se efectuó la carga.  
5.1.1. Determinación de las regiones fuente de humedad.   
 En la figura 5.1 se exponen los resultados de la zona 2 para el día -1 
(intercambios de humedad de todas las partículas dirigidas hacia la zona de estudio un 
día antes de su llegada a la misma), el día -2 (ídem para el mismo conjunto de partículas 
pero dos días antes de su llegada), día -3, día -5, día -10 y finalmente la integral para 
todos los días entre el -1 y el -10.  
 Al igual que ocurría en la Z1, una gran parte de las partículas que se dirigen a la 
zona 2 (en adelante Z2) desde los días -10 a -2 anteriores a su llegada, se dispersan 
gradualmente a lo largo del CHS (figuras 5.1.b a 5.1.e). En contraste con lo obtenido 
para la Z1, la dispersión de partículas fuente de humedad hacia la BB es apreciable a 
escala anual. No obstante, el área es muy reducida, se sitúa hacia la parte occidental y su 
influencia parece estar confinada entre los días -3 y -10 anteriores a la llegada de las 
partículas (figuras 5.1.c a 5.1.e). La región más oriental de la BB se comporta como un 
sumidero neto de humedad en promedio anual. Se aprecian los valores positivos de (E - 
P) sobre la propia Z2, claramente perceptibles desde el día -5 (figura 5.1.d) y bastante 
importantes ya durante los días -2 y -1 anteriores a la llegada (figuras 5.1.a y 5.1.b).  
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Figura 5.1. Distribución de E-P correspondiente a las partículas dirigidas hacia la zona 2. Se muestran 
las contribuciones a E-P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, tres, cinco y diez días antes 
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 Los flujos de humedad generados en la evapotranspiración procedente de otras 
regiones terrestres también parecen tener un papel importante. La NOZ1 es, a excepción 
del día -1, una clara región fuente. La Z1 no presenta un comportamiento homogéneo. 
La franja de la costa oeste del subcontinente Indio se comporta como un sumidero neto 
de humedad, lo que se debe a que el flujo procedente del océano Índico es obligado a 
elevarse sobre la cadena montañosa de los Ghats Occidentales perdiendo humedad. No 
obstante, la mayor parte de la Z1 actúa, en promedio, aportando flujos netos de agua a la 
atmósfera. Como sucedía en el caso de la Z1, desde el día -5 y hasta el día -10 previos a 
la llegada de las partículas a la Z2, también se observa absorción de humedad por parte 
de la partículas localizadas sobre la zona del SE del mar de Aral (figuras 5.1.d, 5.1.e, 
5.1.f). Si los aportes de humedad hacia la Z1 de esta remota región fuente, de probable 
origen antropogénico, presentaban una reducida importancia, en el caso de la Z2 la 
influencia de las recargas de humedad sobre la citada región es claramente inferior 
(comparar por ejemplo las figuras 4.1.f y 5.1.f), por tanto, tampoco se va a considerar 
para su análisis en el presente capítulo.  
 La actuación de las regiones fuente anteriormente mencionadas es variable a lo 
largo del año. Si se analiza su comportamiento a escala mensual se observan diferencias 
que en algunas regiones son muy significativas. En la figuras 5.2 y 5.3 se muestran a 
modo de ejemplo los intercambios de humedad de todas las partículas dirigidas hacia la 
Z2 para el mes de enero (perteneciente a la estación seca en la India) y julio (mes 
representativo de la estación húmeda). Así mismo, en el anexo B2 se presentan las 







5. Fuentes de humedad en la zona 2 
 
- 103 - 
 
 
Figura 5.2. Distribución de E-P correspondiente a las partículas dirigidas hacia la zona 2 durante enero. 
Se muestran las contribuciones a E-P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, tres, cinco y diez 
días antes (día -2, -3, -5 y -10 respectivamente). Finalmente se muestra la integral completa para los días -
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Figura 5.3. Distribución de E-P correspondiente a las partículas dirigidas hacia la zona 2 durante julio. 
Se muestran las contribuciones a E-P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, tres, cinco y 
diez días antes (día -2, -3, -5 y -10 respectivamente). Finalmente se muestra la integral completa para los 
días -1 a -10. 
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 La región del CHS se muestra activa aportando agua fundamentalmente durante 
los meses de abril hasta septiembre, si bien durante abril y mayo, el chorro somalí no se 
encuentra completamente establecido. El análisis a escala mensual de las zonas 
terrestres NOZ1 y Z1 presenta una mayor complejidad que en el caso anterior. Los flujos 
de humedad de estas dos regiones presentan cierta variabilidad mensual, pero su 
comportamiento también depende, durante algunos meses, de la subregión que se 
considere y, especialmente, del periodo de tiempo en que se encuentren las partículas 
antes de alcanzar la Z2. Considerando la integral completa de los días -1 a -10, tanto en 
la NOZ1 como en la Z1 predomina la función de fuente de humedad frente a la de 
sumidero para todos los meses del año. En la Z2 se produce reciclado de humedad desde 
enero hasta mayo (ver ejemplo en la figura 5.2) y desde octubre a diciembre. Para los 
meses de junio a septiembre los valores netos de (E - P) en la Z2 son negativos (ver 
ejemplo en la figura 5.3). Como se apuntó en el capítulo anterior, en la Z1 se apreciaba 
ya reciclado de humedad en la atmósfera durante el mes de septiembre y, en cambio, en 
la Z2 no se produce hasta el mes de octubre. Esto, en parte, puede deberse a que el 
monzón se retira en primer lugar de la zona del noroeste y centro de la India, y su cese 
avanza posteriormente por parte nororiental de la India y el sur del Subcontinente (véase 
figura 1.7). Con respecto a la BB, se puede afirmar que desde diciembre hasta abril la 
región actúa como una fuente neta de humedad. Entre mayo y septiembre la parte 
occidental actúa como fuente de humedad para las partículas dirigidas hacia la Z2 y la 
parte oriental de la BB presenta valores de (E - P) negativos. Durante el mes de octubre 
toda la región es un sumidero de humedad durante prácticamente los 10 días anteriores a 
la llegada de las partículas a Z2. En noviembre el comportamiento de la BB tiende a 
invertirse con respecto al mostrado durante el mozón de verano. En esta época es la 
parte oriental la que transporta humedad hacia la Z2. A la vista del comportamiento que 
presenta la BB a lo largo del año, se ha considerado interesante estudiar por separado la 
parte oeste de la BB (OBB) y la parte este de la misma (EBB).  
 En función de estos resultados se han seleccionado seis regiones fuente para 
realizar los análisis en las siguientes secciones. La figura 5.4 muestra la extensión de 
estas seis regiones y la tabla 5.1 detalla sus límites. Las regiones se han definido sobre 
una malla de 1ºx1º a fin de compatibilizarla con el modelo de dispersión. 
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Figura 5.4. Regiones fuente de humedad para la Z2. 
 
Región Límites 







Superficie oceánica. Paralelos máx. y mín.: -15ºS y 25ºN. 







Superficie terrestre entre 20.5ºN-28.5ºN y 61.5ºE-70.5ºE           




Z1 Superficie terrestre entre 8.5-28.5 ºN y 70.5-79.5 ºE. Verde 2.09·10
6
 




Superficie oceánica entre 8.5ºN-11.5ºN y 80.5ºE-85.5ºE             





Superficie oceánica entre 11.5ºN-23.5ºN y 88.5ºE-98.5ºE           




Tabla 5.1. Denominación, límites geográficos y extensión de las regiones fuente de humedad 
consideradas en la Z2. 
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 5.1.2. Cuantificación del transporte de humedad   
 Al igual que en el capítulo anterior, la determinación de regiones fuente de área 
fija nos va a permitir realizar una integral de área de los flujos de humedad desde cada 
una de las regiones. En la figura 5.5 se presentan las integrales de área de los flujos 
anuales en las regiones seleccionadas. 
 
Figura 5.5. E - P neta integrada espacialmente para cada una de las regiones fuente seleccionadas desde los 
días -1 a -10. 
Al integrar por áreas se obtiene que CHS es la principal fuente de humedad desde 





 (figura 5.5.a). Las partículas que atraviesan esta región en los 4 días 
anteriores a su llegada a la Z2 ganan una menor cantidad de agua, sin embargo, esta 









 respectivamente. La Z1 (figura 5.5.c), 
que constituye una fuente de humedad en los 10 días previos a la llegada de las 
partículas a la Z2, es la zona fuente mas importante en flujo neto de agua durante los 




 respectivamente. La Z2 (figura 
5.5.d) presenta, en promedio anual, un comportamiento bastante similar al mostrado por 
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la Z1. En general, la Z2 se muestra como fuente durante prácticamente todos los días 
previos a la llegada de las partículas, pero con contribuciones superiores en los tres días 
inmediatamente anteriores. Los volúmenes máximos de recarga se producen en el día -2 




. La NOZ1 actúa como fuente neta de vapor de agua desde 
el día -2 al -10 y contribuye de forma sustancial al aporte de humedad hasta el día -3 





 el día -4. Sin embargo, las masas de aire que atraviesan esta región pierden 
una gran cantidad de agua antes de llegar a la Z2 y para el día anterior a la llegada a la 
zona actúan como sumidero neto de humedad. Al integrar anualmente el área de la 
región OBB, se obtiene que las partículas se encuentran ganando humedad desde los 
días -10 a -2 anteriores a su llegada a la Z2 (figura 5.5.e). En contraste, la región EBB es 
un sumidero neto de humedad durante los 10 días (figura 5.5.f).  
Tal y como se ha expuesto con anterioridad, las distintas regiones no tienen el 
mismo comportamiento a lo largo del año. En las figuras 5.6 y 5.7 se muestran las 
integraciones de los flujos netos de humedad sobre las áreas de las regiones fuente para 
los meses de enero y julio respectivamente. En el anexo B2 se presenta la integración de 
los flujos de humedad que se dirigen a Z2 para todos los meses del año (figuras B2.13 a 
B2.24). 
 La región del CHS presenta valores positivos de (E - P) desde los días -10 a -2 
durante los meses de enero a marzo (véase figura 5.6.a), sin embargo, las cantidades 




). En la estación del 









 en el día -4 para abril y marzo respectivamente. La región del CHS 
inyecta agua en las masas de aire dirigidas hacia la Z2 los diez días anteriores a la 
llegada a la zona durante el periodo comprendido entre junio y septiembre que, como se 
mencionó en el apartado 5.1.1, es cuando el chorro somalí está completamente 
establecido. Las aportaciones en junio, julio y agosto son considerablemente superiores 


















). Conviene, además, 
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señalar que en septiembre el flujo de aire es más lento (comparar las figuras B2.6 a 
B2.9, en septiembre las partículas apenas alcanzan la región del CHS en el día -1 y aún 
no han cruzado el ecuador el día -5). Durante los meses de octubre, noviembre y 
diciembre el CHS sólo se recarga de humedad durante los días anteriores al -5. La 
máxima contribución del CHS en octubre (post-monzón) tiene lugar el día -10 con una 




. En noviembre y diciembre en ningún día se superan 




 respectivamente.  
 En el caso de la Z1, las integrales de área muestran que esta región contribuye 
positivamente al flujo de humedad hacia la Z2 durante todo el año. Desde enero hasta 
junio, las masas de aire que atraviesan esta región van ganando humedad hasta los dos 
últimos días anteriores a la llegada a la Z2 (ver por ej. figura 5.6.c), a partir de los cuales 





). En el mes de julio, el flujo de aire, aunque presenta fluctuaciones, 





 (figura 5.7.c). En agosto y septiembre se producen pérdidas de humedad 
entre los días -3 y -2, pero las contribuciones del día -1 siguen siendo considerables. En 
octubre, las masas de aire comienzan a perder humedad desde el día -5 y hacia adelante 
en el tiempo, siendo el único mes en el que los flujos de humedad presentan valores 
negativos el día anterior a la llegada. Para los meses noviembre y diciembre el 
comportamiento de la Z1 es semejante al indicado para el principio del año, las 




 entre el día -2 y -1 antes de la 
entrada en Z2. 
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Figura 5.6. E-P neta del mes de enero integrada espacialmente para cada una de las regiones fuente 
seleccionadas desde los días -1 a -10. 
 
Figura 5.7. E-P neta del mes de julio integrada espacialmente para cada una de las regiones fuente 
seleccionadas desde los días -1 a -10. 
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 La región NOZ1 se comporta de una forma bastante similar a la de Z1. Del 
mismo modo constituye una fuente neta de humedad para Z2 durante todo el año, pero 
los máximos aportes se hallan entre uno y tres días antes que en la Z1 debido, 
probablemente, a la mayor distancia de NOZ1 a la zona de destino. En cuanto a la 
magnitud de las aportaciones, destacar que desde enero a marzo y en noviembre y 
diciembre, la contribución de la NOZ1 es notablemente inferior a la de Z1, en cambio 
desde abril hasta octubre, los máximos aportes son similares o incluso superiores. Así, 









 en el día -3. 
 En la Z2 se efectúa reciclado de humedad en la atmósfera durante todo el año 
excepto para los meses desde junio hasta septiembre (monzón de verano) en los que la 
región se convierte en un sumidero neto de humedad (figura 5.7.d). Los aportes de 
humedad a la atmósfera desde la propia Z2 son mayores, como es lógico, durante el día -









 (abril). Las pérdidas de humedad durante el monzón de verano también 









 (julio).  
 Las regiones oceánicas de la BB (OBB y EBB) muestran una interesante 
variabilidad mensual. Desde enero hasta abril ambas regiones actúan como débiles 
fuentes de humedad (ver ej. figura 5.6.e y figura 5.6.f). Desde mayo hasta septiembre, la 
zona OBB constituye una fuente de humedad para la Z2 desde los días -10 a -2 y la EBB 
un sumidero neto de humedad desde los días -10 a -1. Los mayores aportes de humedad 




 para el día -4. Las mayores 
pérdidas de humedad en la EBB durante el monzón de verano se producen siempre dos 





octubre ambas regiones actúan como un sumidero neto de humedad, siendo la OBB un 
sumidero de humedad más potente que la EBB. En noviembre, aún se producen 
pequeñas pérdidas de humedad en la OBB y la EBB actúa como fuente de humedad 
para la Z2. En diciembre la situación en la BB en su conjunto es bastante similar a la 
mostrada durante el mes de enero. 
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 Con objeto de proporcionar un resumen de la variación anual que presenta el 
comportamiento de las distintas regiones, en la figura 5.8 se muestra la (E - P) de las 
partículas dirigidas hacia la Z2 desde los días -10 a -1 para todos los meses del año. 
 
Figura 5.8. Distribución mensual de la contribución de humedad desde las regiones fuente para Z2. Se 
representa la integral espacial de los valores de E-P entre 1-10 días para todas las regiones 
 Como se observa en la figura 5.8, se pueden considerar dos periodos distintos en 
relación al comportamiento de las regiones fuente de Z2: 
o Uno de los periodos está constituido por los meses del monzón indio de verano 
(junio – septiembre), en los que el CHS inyecta elevadas cantidades de agua y la 
propia zona se convierte en un potente sumidero de humedad. Además, las 
regiones NOZ1, Z1 y OBB son fuentes de humedad durante este periodo y la 
región EBB constituye un gran sumidero, tan fuerte como la Z2 en junio y 
septiembre. Según Wang y Linho (2002) el pico del monzón en la zona de EBB 
tiene lugar a principios de junio y, un poco más hacia el este, sobre el golfo de 
Tailandia, a finales de septiembre. 
o El segundo periodo comprende al resto de los meses del año. El reciclado es la 
fuente de humedad más relevante durante todo este periodo, excepto en el mes 
de mayo en el que la región del CHS es más activa. La Z1 y NOZ1 se comportan 
como fuentes de humedad para la Z2 durante todo el periodo. La EBB se 
caracteriza por mostrar valores positivos de (E - P)1-10 durante estos meses, 
excepto en mayo y octubre, algo lógico ya que el sur de la EBB posee la 
estación lluviosa más larga del monzón asiático, con una duración de alrededor 
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de 7 meses (Wang y Linho, 2002). La OBB aporta humedad todos los meses de 
este periodo excepto en octubre, que es un importante sumidero, y en menor 
medida en noviembre. Este comportamiento también muestra gran acuerdo con 
lo propuesto por Wang and Linho (2002) que afirman que las máximas 
precipitaciones en la zona del sur de OBB suceden entre octubre y noviembre. A 
esta zona, junto con el sureste de la India y Sri Lanka, se la suele denominar área 
de sombra del monzón de la India porque las lluvias en ella son menores que en 
las regiones colindantes (Annamalai et al., 1999). El hecho de que el 
comportamiento de las zonas OBB y la EBB muestre gran concordancia con los 
valores climatológicos promedio de duración e intensidad del monzón, indica 
que la mayor parte del tiempo las partículas de la BB están siendo advectadas 
hacia la Z2.  
 Finalmente, en la tabla 5.2 se resumen los resultados más importantes que se han 
obtenido del estudio del transporte general de humedad. Se exponen las recargas 
máximas y los días en que se producen. Así mismo, se ha incluido la estimación del 
aporte máximo por unidad de área de la región seleccionada.  
Región  
Mes de           
máximo      
aporte 





Día de    
aporte 
máximo 
Aporte máximo     
por unidad de    
área de la zona   
(mm/año) 
CHS julio 1500 -6 98.5 
Z1 abril 390 -2 186.9 
NOZ1 mayo 430 -3 276.3 
Z2 abril 800 -1 497.7 
OBB julio/agosto 130 -4 123.2 
EBB abril 60 -1 42.6 
Tabla 5.2. Resumen de los resultados para el transporte general de humedad hacia la Z2. 
 Destaca la gran intensidad de los aportes máximos que se producen desde la 
propia Z2. A pesar de que en promedio mensual, los mayores aportes de humedad a la 
atmosfera por parte de la Z2 se realizan en octubre y noviembre, después de las lluvias 
del monzón (véase figura 5.8). El máximo aporte diario tiene lugar en el mes de abril, 
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probablemente causado porque en esta época del pre-monzón se producen las 
temperaturas máximas más elevadas (Kothawale et al., 2010) siendo frecuentes los 
desarrollos de tipo convectivo en el valle del Ganges y sus alrededores (Charttejee et al., 
2008). Del mismo modo, en abril tiene lugar el mayor aporte diario de humedad desde 
la Z1 a la Z2, aunque en promedio mensual las mayores contribuciones se producen en 
septiembre (figura 5.8). Como se indicó en el anterior capítulo, el reciclado de humedad 
a la atmósfera en la Z1 presentaba cierta relevancia ya desde el mes de septiembre. La 
máxima recarga del CHS se produce en julio, coincidiendo con el pico normal del 
monzón tanto en el NE de la India (Deb et al., 2007) como en Bangladesh (Ahasan et 
al., 2010). Los aportes más intensos desde la NOZ1 se efectúan en mayo, cuando la 
superficie de la tierra en la baja Indo-Pakistaní es más cálida y el calor sensible más 
intenso (Bollasina y Nigam, 2011). La EBB presenta las máximas contribuciones en 
abril, cuando también suceden los mayores aportes en promedio mensual. La OBB 
también presenta los mayores aportes en promedio mensual durante el mes abril pero, 
sin embargo, los máximos aportes diarios acontecen en julio y agosto, época en que 
viaja por ella el chorro de Somalia de niveles bajos transportando humedad.  
5.2. Transporte de humedad y ocurrencia de precipitación en la zona 2   
 En la presente sección se pretende precisar cuáles, de las fuentes de humedad 
analizadas en la sección anterior, son decisivas en el desarrollo de precipitaciones en la 
Z2. Para ello, se va proceder de la misma forma que en el capítulo anterior separando el 
transporte de humedad relacionado con los eventos lluviosos del transporte de humedad 
que tiene lugar en los eventos secos de la Z2. De acuerdo con la metodología detallada 
en el capítulo 2, los eventos lluviosos comunes para toda la Z2 se han determinado 
seleccionando aquellos días en los que se produce precipitación (p > 0.1 mm) 
simultáneamente al menos en un 48.5% de los puntos de grid de la zona.  
 En la figura 5.9 se expone la distribución espacial de los transportes de humedad 
para el caso anual considerando únicamente los días en que se registraron 
precipitaciones en la zona de estudio.  
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Figura 5.9. Distribución de E - P anual correspondiente a las partículas dirigidas hacia la zona 2 los días 
en que se registra precipitación de cualquier intensidad en la misma. Se muestran las contribuciones de 
E-P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, tres, cinto y diez días antes (día -2, -3, -5 y -10 
respectivamente). Finalmente se muestra la integral completa para los días -1 a -10.  
 Una de las principales diferencias entre el transporte general de humedad 
mostrado en la figura 5.1 y el transporte durante los eventos lluviosos (figura 5.9) radica 
en que durante los días previos a la generación de precipitación en la Z2, ésta ya 
constituye un sumidero de humedad. Así mismo, para los eventos de precipitación se 
puede apreciar un incremento en la intensidad de los aportes procedentes del CHS, 
especialmente en la parte del hemisferio sur (comparar, por ejemplo, la figura 5.1.f y 
figura 5.9.f). Otra diferencia significativa consiste en que durante los días lluviosos, una 
pequeña porción de la humedad transportada por el chorro de Somalia se separa del 
mismo en el mar Arábigo y, bordeando por el sur a la Península India, se une a la región 
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de OBB. Se trataría, por tanto, de humedad advectada por el brazo más meridional del 
chorro cuando se ha producido la separación del mismo (véase la figura 1.15). Se 
observa también que en el caso global existe una mayor dispersión de partículas hacia el 
oeste mientras que en los periodos de precipitación la dispersión de partículas parece 
aumentar hacia el este. En general, el comportamiento del transporte anual de humedad 
en eventos lluviosos es parecido al transporte global mostrado para la estación húmeda 
(véase como ejemplo la figura 5.3 del mes de julio) dado que el 80% de los eventos 
lluviosos está comprendido en este periodo de tiempo. 
 La figura 5.10 muestra las integrales de área en promedio anual desde el día -10 
hasta el día -1, considerando por separado los días en los que se registraron 
precipitaciones en la zona de estudio y los días secos. 
 Los flujos totales de humedad muestran variaciones en todas las regiones si se 
comparan los días de precipitación con los días secos. La zona del CHS muestra un gran 
incremento en sus aportes desde los días -10 a -1, que se triplican respecto a los 
periodos secos (figura 5.10.a). La región terrestre Z1 aporta menos agua durante los 
cinco días anteriores a los eventos de precipitación que durante mismos días anteriores a 
los eventos secos y sin embargo aporta más cantidad de agua desde los días -10 a -5 
(figura 5.10.c). La región terrestre NOZ1 se muestra más activa durante los periodos de 
precipitación, elevando los valores de sus recargas (figura 5.10.b). Como se ha 
mencionado, la Z2 pasa de ser una fuente de humedad en promedio para los días secos a 
convertirse en un potente sumidero para los días en que se produce precipitación (figura 
5.10.d). La OBB contribuye activamente al transporte de humedad hacia la Z2 desde los 
días -10 a -2. Las masas de aire que atraviesan la OBB pierden humedad antes de llegar 
a la zona durante el día -1 (figura 5.10.e), sin dejar necesariamente por ello de actuar 
como fuente efectiva. Por último, la región EBB mantiene su función como sumidero 
neto de humedad, siendo la magnitud de E - P considerablemente más negativa durante 
los días previos a eventos de precipitación (figura 5.10.f). Como se ha mencionado con 
anterioridad, el comportamiento de los días lluviosos en promedio anual se asemeja, de 
un modo general, al transporte global durante la estación húmeda (comparar, por 
ejemplo, la figura 5.10 y la figura 5.7).  
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Figura 5.10. E-P neta integrada espacialmente y anualmente en los días secos (línea punteada) y en los 
que se registra precipitación de cualquier intensidad (línea continua) para cada una de las regiones fuente 
desde los días -1 a -10.  
 Al analizar la descomposición en días secos y húmedos de los transportes 
mensuales se pone de manifiesto la diferencia entre las distintas fuentes en el desarrollo 
de las precipitaciones a lo largo del año. Al igual que en el caso de la Z1, los eventos 
lluviosos se concentran preferentemente durante la época del monzón de verano y, en 
menor medida, en los meses de mayo (pre - monzón) y octubre (post - monzón) (véase 
figura 2.3). En los restantes meses del año, desde noviembre hasta abril, los días de 
precipitación acontecidos son muy escasos como para extraer conclusiones de tipo 
climatológico. No obstante, en el anexo B2 se exponen los mapas a escala mensual de 
las trayectorias seguidas por las partículas de humedad cuando tienen lugar 
precipitaciones en la Z2 (figura B2.25 a figura B2.36). Así mismo, en las figuras B2.37 
a B2.48 pueden consultarse las integrales de área de los flujos mensuales desde cada 
una de las regiones para los días húmedos y los secos. A continuación se examinan las 
características de las fuentes de humedad en la estación del monzón (a), durante el resto 
del año (b) y se presenta un esquema general de todo el año (c): 
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(a) Monzón de verano: 
En la figura 5.11 se muestran las integrales desde el día -10 a -1 de los intercambios de 
humedad durante el periodo comprendido entre junio y septiembre (JJAS) para los 
eventos lluviosos y los periodos secos.  
 
Figura 5.11. Distribución de E - P desde el día -10 a -1 de los meses de junio - (a) días secos y (b) días 
húmedos -, julio - (c) días secos y (d) días húmedos -, agosto - (e) días secos y (f) días húmedos –, y 
septiembre para (g) días secos y (h) durante los días en los que se registra precipitación de cualquier 
intensidad.  
 Durante los meses de junio y septiembre los transportes procedentes del sur de la 
región del CHS son claramente mayores para los días en que se registran precipitaciones 
en la Z2. En cambio, durante julio y agosto el comportamiento de las fuentes de 
humedad no difiere demasiado con la ocurrencia o ausencia de precipitación. Por otro 
lado, durante los cuatro meses, tanto para los días secos como para los húmedos, se 
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observa que el chorro de Somalia transporta un mayor flujo de humedad en su 
trayectoria por la bahía de Bengala (región OBB y no CHS). En general, y también para 
todos los casos, se manifiesta una gran dispersión de partículas hacia el este, que podría 
deberse al transporte de humedad en los vientos de niveles altos que proceden de esta 
dirección durante el ISM. 
 Aunque a primera vista los patrones de transporte de humedad durante el 
monzón de verano son bastante similares para todos los días, acontezcan o no lluvias en 
la Z2, cuando se comparan las integrales de área se evidencian diferencias en la 
magnitud del transporte de humedad que pueden ser decisivas para el desarrollo de las 
precipitaciones. En la figura 5.12 se presentan, a modo de ejemplo, las integraciones 
para el mes de agosto. Como se ha indicado con anterioridad, en las figuras B2.42 a 
B2.45 del anexo B pueden consultarse estas integrales de área para los 4 meses del 
monzón de verano.  
 El resultado obtenido en junio y septiembre confirma que la región del CHS se 
muestra más activa en los días húmedos que en los secos durante todos los días (-10 a -
1), lo que pudiera deberse a que una parte de los días secos de estos dos meses 
pertenezcan al inicio y cese del monzón respectivamente. En cambio, durante los 
periodos húmedos de julio y agosto la intensidad de las recargas del CHS es superior 
desde los días -10 a -6 aproximadamente, e inferior para los restantes días hasta la 
llegada a la zona (figura 5.12.a). 
 Además, en todo el periodo de JJAS, la OBB aporta más humedad prácticamente 
desde los días -10 a -2 anteriores a los eventos de precipitación (figura 5.12.e). En los 
mapas de anomalías del viento, presentados en el capítulo 3, se observaba que tanto para 
los días de precipitación leve, moderada como extrema (figuras 3.5 b, 3.5.c y 3.5.d) 
había una mayor cantidad de aire del chorro somalí que se separaba del brazo principal 
en dirección sureste, lo que sugiere que esta subdivisión del chorro aumenta la 
probabilidad de que se produzcan precipitaciones en la Z2.  
 En la región Z2 no se produce reciclado de humedad durante JJAS en promedio 
mensual (ver ejemplo en la figura 5.12.d). La zona se comporta como un sumidero de 
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en septiembre).  
 
Figura 5.12. E-P neta integrada espacialmente para cada una de las regiones fuente y para los días -1 a -
10 durante el mes de agosto, tanto en los periodos en que se registra precipitación de cualquier 
intensidad en la Z2 (línea continua) y como en los días secos (línea punteada). 
 La región terrestre Z1 aporta humedad a la Z2 durante los 10 días anteriores a la 
generación de la precipitación en la misma (figura 5.12.c). En cambio, los días 
anteriores a los periodos secos, los aportes de la Z1 presentan más fluctuaciones, 
constituyendo esta región un sumidero de humedad durante gran parte del tiempo. La 
NOZ1 parece constituir una región de aporte de vapor de agua relacionada con la 
precipitación (figura 5.12.b) durante el mes de agosto, sin embargo durante los restantes 
meses del monzón de verano los aportes desde esta región no son tan claramente 
superiores durante los periodos lluviosos.  
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 Durante los días de precipitación, la región EBB se comporta como un sumidero 
neto de humedad sin mostrar diferencias sustanciales en los valores de (E - P) respecto a 
los días secos, con la excepción de que en el día -1 las pérdidas son superiores para los 
días lluviosos (figura 5.12.f). 
 A la vista de lo anteriormente expuesto, podemos afirmar que en el monzón de 
verano la ocurrencia de precipitaciones en la Z2 parece estar condicionada por una 
mayor bifurcación del chorro de Somalia y, en consecuencia, por el transporte de 
humedad de la región OBB. La humedad transportada por la región CHS parece ser 
importante solamente desde el día -6 a -10 aproximadamente. El aporte de humedad por 
parte de las regiones Z1 y la NOZ1 tiene una importancia menor aunque apreciable, 
especialmente durante el mes de agosto.  
(b) Pre-monzón, post-monzón y monzón de invierno. 
 Durante el mes de mayo (pre-monzón) se desarrollan 32 eventos de precipitación 
en la Z2 y 25 episodios durante el mes de octubre (post-monzón) durante el periodo 
2000-2004. En la figura 5.13 se muestran los transportes de humedad en el día -3 y para 
la integral desde los días -10 a -1 durante los periodos secos y los húmedos de estos dos 
meses.  
 En el mes de mayo, durante el día -3 anterior a los eventos lluviosos (figura 
5.13.b) la OBB inyecta a la atmosfera una mayor cantidad de agua que durante los días 
secos (figura 5.13.a), mientras que la EBB se comporta como un sumidero de humedad 
más intenso. El mes de mayo, constituye una de las épocas del año en que se producen 
un mayor número de ciclones tropicales en la bahía de Bengala (estadísticamente mayo 
es el segundo mes en número de ciclones severos después de noviembre) (Dube et al., 
1997). Mientras que en noviembre los ciclones se mueven hacia el oeste y alcanzan la 
costa este del sur de la India, en mayo, los ciclones que se desarrollan en la bahía de 
Bengala y se mueven en dirección noreste alcanzando Bangladesh y Myanmar (Singh et 
al., 2001).  
 Por otra parte, aunque la fecha normal de disparo del monzón en la Z2 sucede 
entre el 5 y el 15 de junio, cuando se comparan los transportes de humedad de los días 
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húmedos y secos (figura 5.13.c y figura 5.13.d) queda de manifiesto que los días de 
lluvia del mes de mayo están relacionados con la extensión de los transportes de 
humedad desde el océano Índico del hemisferio sur.  
 En el mes de octubre, en el día -3, la región Z2 se comporta como una fuente de 
humedad para los días secos (5.13.e) y presenta un comportamiento heterogéneo para 
los días lluviosos (5.13.f), en los que se aprecian valores positivos de (E – P) en el mar 
Arábigo, sur de la Península India y en algunos puntos de la Península de Indochina.  
 Sin embargo, las figuras de la integral desde los días -10 a -1 (figura 5.13.g y 
5.13.h) muestran que los días de precipitación en octubre están claramente ligados a la 
fase final del flujo de gran escala correspondiente al monzón de verano. También se 
detecta advección de humedad desde el mar de la China a través de la Península 
Indochina. Durante la última etapa del monzón comienzan a desarrollarse altas 
presiones en el continente asiático. Esto, unido al gran aumento de las anomalías 
negativas de presión en la baja Subtropical del oeste del Pacífico, provoca el desarrollo 
de un conocido gradiente de presión a lo largo de la costa sureste de China (Lim et al., 
2002). Este mecanismo induce un fuerte transporte de humedad del noreste (figura 
5.13.h).  
 Desde enero hasta abril, los periodos de precipitación se caracterizan por 
presentar mayores aportes de humedad desde la región del CHS y la BB (OBB + EBB) 
que los periodos secos. De igual manera, la Z1 y la Z2 muestran aportes de humedad 
ligeramente más elevados, pero las contribuciones desde la NOZ1 son inferiores cuando 
se producen precipitaciones. Como se ha mencionado, debido al escaso número de días 
lluviosos que tiene lugar en esta época del año, las variaciones en el comportamiento de 
las fuentes de humedad no aportan información de tipo climático sino que son el 
resultado de las situaciones meteorológicas particulares.  
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Figura 5.13. Distribución de E-P correspondiente a las partículas dirigidas hacia la Z2 en el mes de mayo 
tres días antes de la llegada para (a) días secos y (b) días húmedos, y la integral completa desde los días -
1 a -10 en (c) los días secos y (d) días húmedos; y en el mes de octubre también tres días antes de la 
llegada para (e) días secos y (f) días húmedos, y la integral completa desde los días -1 a -10 en (g) los 
días secos y (h) durante los días en los que se registra precipitación de cualquier intensidad. 
 Se han analizado algunas de estas situaciones. Al igual que en el caso de la Z1, 
este análisis nos permite verificar que la metodología es válida para describir la 
precipitación en la India para el caso de eventos individuales de precipitación. A 
continuación se citan algunos ejemplos: 
 Al igual que en la parte noroccidental de la India, las WD son importantes 
durante el invierno en la llanura Indo – Gangética. Así, por ejemplo, los eventos 
sucedidos en la Z2 el día 17 de abril de 2001 y los días 18 y 19 de febrero de 2003 
fueron debidos a perturbaciones de este tipo (Puranik y Karekar, 2009). En el evento de 




 el día -2 frente a los 50 
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del promedio global. En la perturbación del mes de abril de 2001, el trasporte 




 mientras que la advección de humedad en 





 Durante marzo, abril e incluso mayo también es frecuente el desarrollo de 
fenómenos convectivos en la llanura del Ganges y la región de Bengala (NE India y O 
Bangladesh) y sus alrededores (Chatterjee et al., 2008). Un ejemplo de este tipo de 
situaciones fue la acontecida el día 12 de marzo de 2003 en los alrededores de Calcuta 
(Sinha y Preadhan, 2006), cuando se ha descrito un evento de precipitación moderada. 




 respecto al promedio total del día -1.  
(c) Síntesis general. 
 En la figura 5.14 se expone, a modo de resumen, la diferencia de las 
aportaciones en los días húmedos menos las contribuciones en los días secos, para cada 
una de las regiones fuente analizadas y durante todos los meses del año. Se muestran las 
diferencias de dos en dos días desde el -10 al -1. 
 Durante el periodo comprendido entre mayo y octubre, la Z2 recibe mayor aporte 
de humedad procedente del CHS desde el día -7 a -10 para todos los meses. Así mismo, 
entre los días -6 a -1, el CHS contribuye con una mayor cantidad de (E - P) en todos 
estos meses, excepto en julio y agosto, cuando aporta menos humedad a la atmosfera. 
No obstante, durante los días -3 y-4 de julio y agosto se observan mayores flujos de 
humedad desde la bahía de Bengala (OBB en julio y EBB en agosto). En los días -1 y -2 
las mayores variaciones se registran en la propia Z2, que comienza ya a perder unas 
cantidades de agua considerablemente superiores. Destaca el hecho de que en julio y 
agosto (cuando el número de eventos extremos es mayor) las variaciones observadas en 
las distintas regiones fuente son menos significativas que en los restantes meses. Por 
tanto, se podría suponer que hay otros factores relacionados con el desarrollo de 
precipitaciones, como las características sinópticas y/o la influencia de la orografía.  
 En los meses desde enero hasta abril y desde noviembre a diciembre, han 
acontecido eventos puntuales, por tanto, sólo se consideran significativas las variaciones 
de las fuentes de humedad durante los días inmediatamente anteriores al desarrollo de 
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precipitaciones (-2 y -1). Desde enero a abril, fundamentalmente se observa ganancia de 
humedad de la OBB y la Z2 (esta última relacionada con los fenómenos convectivos). 
En noviembre y diciembre quizás lo más destacado sea la enorme pérdida de humedad 
que tiene lugar en la OBB debido al desarrollo de tormentas tropicales en esta zona. 
5.3. Transporte de humedad e intensidad de precipitación en la zona 2.  
 En la presente sección se estudian los transportes de humedad durante episodios 
de precipitación de diferente magnitud en la región Z2. La comparación de estos 
resultados con los de la sección anterior nos permite analizar la actividad relativa de las 
fuentes de humedad en función de la intensidad de la precipitación. Como se indicó en 
el capítulo 2, para este propósito se han clasificado los días de precipitación según su 
carácter en leves, moderados y extremos. En el caso de Z2, los episodios de 
precipitación de carácter extremo corresponden al 10% de los eventos de precipitación 
con mayor intensidad en un 45.8% de los puntos de grid simultáneamente. De la misma 
forma, los eventos de intensidad moderada comprenden el siguiente 40% de los días con 
mayor intensidad en un 45.8% de los puntos. Los eventos de carácter leve son el 
restante 50% de los días de precipitación.  
 Al igual que ocurría en la Z1, los eventos de precipitación extrema en la Z2 se 
encuentran prácticamente comprendidos en los meses desde junio hasta septiembre. Por 
tanto, el estudio de las fuentes de humedad para distinta intensidad en la precipitación 
en la Z2 también queda restringido a la estación del monzón de verano (JJAS). Del 
mismo modo, si se analizaran las diferencias entre fuentes de humedad mes a mes, la 
muestra sería extremadamente reducida para alcanzar conclusiones robustas teniendo en 
cuenta el periodo de cinco años disponible. Así, por ejemplo, en el mes de junio sólo se 
encuentran 7 eventos de precipitación extrema en el periodo 2000 - 2004. En 
consecuencia, y con el objetivo de obtener resultados más significativos desde el punto 
de vista climático, se analizarán las fuentes de humedad en promedio para el conjunto 
de estos cuatro meses. 
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Figura 5.14. Distribución mensual de las diferencias entre la humedad aportada en los eventos lluviosos 
menos la de los secos. Se muestran las diferencias en intervalos de dos días desde -10 hasta -1.  
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 Una consideración previa a tener en cuenta al efectuar este análisis, es que las 
fuentes de humedad decisivas en la generación de precipitación presenten un 
comportamiento más o menos homogéneo durante los cuatro meses. La única diferencia 
que se ha observado radica en el comportamiento de la región CHS en los días -5 a -1 ya 
que, como se verá a continuación, durante los meses de junio y septiembre transportaba 
más humedad en los días lluviosos que en los secos, y al revés durante julio y agosto. 
En la sección anterior se expuso que el comportamiento de julio y agosto parece el 
esperable ya que el chorro de Somalia se bifurca sobre el mar Arábigo en los días 
lluviosos, considerándose que el diferente comportamiento en junio y septiembre 
probablemente se deba al hecho de incluir días del inicio y final del monzón. No 
obstante se prestará especial atención al comportamiento de la región CHS durante estos 
días. 
 En la figura 5.15 se muestran las contribuciones espaciales de las fuentes de 
humedad durante los días -1, -3 y -7 para los periodos de precipitación de intensidad 
leve y para los eventos de precipitación de carácter extremo en JJAS. 
 Los patrones de (E - P) durante el día -7 (figura 5.15.e y figura 5.15.f) revelan 
que la región OBB presenta recargas de humedad algo más intensas para los días de 
precipitación extrema que durante los días leves. Sin embargo, los flujos de (E - P) 
obtenidos en OBB para el día -3 (figura 5.15.c y figura 5.15.d) indican que durante este 
día las recargas de humedad son mayores para los episodios de precipitación de carácter 
leve en la Z2. En la sección anterior se mostró que la región OBB transportaba mas 
humedad cuando existía precipitación en la Z2 que en días secos y, sin embargo, parece 
que durante el día -3 la región OBB transporta menos humedad cuando la precipitación 
es más intensa. La región del CHS presenta contribuciones ligeramente mayores los días 
-3 y -7 previos a los eventos de precipitación fuerte, pero las diferencias son muy 
pequeñas.  
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Figura 5.15. Distribución de E-P durante JJAS correspondiente a las partículas dirigidas hacia la Z2 los 
días en los que se registran precipitaciones leves para a) el día anterior a la llegada, c) tres días antes, e) 
ocho días antes de la llegada y de los días en los que se registran precipitaciones de carácter extremo para 
b) el día anterior a la llegada, d) tres días antes y f) siete días antes de la llegada. 
 Al analizar los transportes de humedad durante el día -1 se observa que el día 
anterior a la llegada de las partículas a Z2, los principales aportes de humedad provienen 
de la Z1 y que la Z2 se comporta como un sumidero neto de humedad. Aunque la 
extensión de la región sumidero es similar en ambos casos, se advierten diferencias en 
la distribución espacial de las pérdidas de humedad más elevadas. En el caso de la 
precipitación leve, las mayores pérdidas de humedad se encuentran entre el sur de la Z2 
y el norte de la bahía de Bengala. En los días de precipitación extrema, la Z2 muestra ser 
un potente sumidero de humedad sobre su área más septentrional, a los pies de la 
cordillera del Himalaya. Este comportamiento es coherente con los patrones de 
precipitación del monzón de verano en el NE de la India y Bangladesh, que indican que 
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la precipitación más intensa se sitúa hacia el norte y suele ser debida a la interacción con 
la orografía (Romatschke y Houze, 2011).  
 Las integrales de área muestran de forma más clara las diferencias anteriormente 
comentadas (figura 5.16).  
 
Figura 5.16. E-P neta en JJAS, integrada espacialmente para las distintas regiones fuente desde los días -
1 a -10 durante los eventos en que se registra precipitación leve (línea punteada), precipitación de 
intensidad moderada (línea trazos) y precipitación de carácter extremo (línea continua). 
 Las masas de aire que viajan por el CHS incorporan más vapor de agua desde los 
días -10 a -6 a medida que se intensifica la precipitación (figura 5.16.a). Esta pauta no 
se mantiene en los días sucesivos, ya que desde el día -5 al día -2 la región CHS 
presenta exactamente el mismo comportamiento en los casos de precipitación moderada 
y de carácter extremo, aunque en ambos casos la región incorpora más vapor de agua 
que cuando las lluvias son débiles. El valor de (E - P) en CHS es prácticamente nulo 
para el día -1 porque el día anterior a la llegada a Z2 muy pocas partículas continuaban 
atravesando la región CHS (están situadas ya sobre Z1).  
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 Las pérdidas de humedad de la propia Z2 (figura 5.16.d) muestran un 
comportamiento coherente con la clasificación obtenida para los días de precipitación, 
ya que se incrementa la capacidad de sumidero cuando la precipitación es más intensa. 













para los periodos de precipitación leve, moderada y extrema respectivamente. 
 La Z1 no presenta variaciones significativas (figura 5.16.c). La región de NOZ1 
disminuye sus aportes para los días de precipitación extrema, pero los flujos de vapor de 
agua presentan un comportamiento similar durante las lluvias débiles y de carácter 
moderado (figura 5.16.b). 
 Del mismo modo, las regiones OBB y EBB (figura 5.16.e y figura 5.16.f) 
presentan una conducta muy parecida para los días de precipitación leve y moderada, y 
otra diferente para los días de precipitación fuerte.  Durante los días de precipitación 
débil y moderada la región OBB es una fuente de humedad desde los días -10 a -2 y la 









). Las anomalías del viento para estos dos casos, que se 
expusieron en el capítulo 3 (figura 3.2.2.b y figura 3.2.2.c), mostraban la existencia de 
un sistema de bajas presiones en la parte este de la vaguada del monzón. Estos sistemas 
sinópticos, responsables de la gran mayoría de las precipitaciones en India, se forman 
normalmente en el norte de la bahía de Bengala y podrían ser los responsables de las 
descargas de humedad observadas en la EBB el día -2. Durante los días de precipitación 
extrema, la OBB transporta más humedad desde el día -10 hasta el -5, pero desde este 




. En cambio, La región 
EBB muestra unas pérdidas de humedad más moderadas que en los días de lluvias 
menos intensas.  
 En resumen, el chorro somalí aumenta su transporte de humedad desde los días -
5 a -10 a medida que aumenta la intensidad de la precipitación. Por tanto, parece que los 
eventos más extremos, al igual que en la Z1, están ligados a un mayor transporte del 
chorro desde las zonas fuente de humedad de la región CHS más alejadas a Z2. No 
obstante, desde los días -5 a -1 no se observa ninguna diferencia con respecto a los días 
de precipitación moderada (lo que sugiere que la ocurrencia de precipitación extrema 
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depende fuertemente de las recargas sobre el CHS muy lejos de la India). Así mismo, 
durante los días de precipitación de carácter más extremo, los aportes de vapor de agua 
de las distintas regiones fuente no presentan un comportamiento coherente respecto a 
los restantes días de lluvia. En este sentido, debe tenerse en cuenta que:  
 (i) el viento también presentaba un patrón distinto para los periodos de 
precipitaciones intensas, con ausencia de LPS en la cabeza de la bahía de Bengala y 
vórtices gemelos a ambos lados del ecuador mejor definidos (entonces en la India habría 
simultáneamente ausencia de convección debida a la MJO), 
 (ii) los sumideros de humedad más intensos durante el día -1 están situados en la 
parte septentrional de la Z2, donde comienza la cordillera del Himalaya, 
 (iii) la existencia de distintos estudios que atribuyen los eventos más extremos 
de precipitación en el noreste de la India a efectos de la topografía. Así por ejemplo, 
Goswami et al. (2010) proponen que, si bien los eventos más extremos en el noreste de 
la India suelen ocurrir en rachas de cinco o más días (es decir, bajo la influencia del 
flujo a gran escala del monzón), la orografía al noreste y este de Bangladesh puede 
elevar la humedad suministrada por la bahía de Bengala, incluso en ausencia de 
oscilaciones intraestacionaes. Así mismo afirman que en esta zona tienen lugar 
tormentas eléctricas en situaciones de ruptura del monzón. Murata et al. (2007) 
atribuyen las lluvias del noreste indio a dos factores, los efectos de las perturbaciones 
sinópicas asociadas a la ISO de 10-20 días (modo bisemanal) y el efecto de la 
topografía.  
 Por todo lo arriba expuesto, parece razonable pensar que la división de la 
precipitación en la Z2 en lluvia leve, moderada y extrema nos permite identificar no sólo 
diferencias en la intensidad de la precipitación sino también en los mecanismos 
responsables de la misma, aparentando estar las precipitación más intensas bajo la 
influencia de la orografía de la región, tema al que se dedica la siguiente sección. 
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5.4. Influencia de la orografía en la intensidad de la precipitación.  
 Como se ha indicado en el apartado anterior, distintos indicios sugieren que las 
precipitaciones más intensas en la región Z2 están influenciadas por la orografía. Con el 
fin de intentar aclarar esta cuestión se ha dividido esta zona en dos subzonas, de manera 
que se analizarán separadamente la parte sur de Z2 (SZ2), y su parte norte (NZ2), que es 
la que contiene en su área los pies de la cordillera del Himalaya (ver figura 2.2).  
 En la figura 5.17 se muestra la división realizada en la Z2, así como el resto de 
regiones fuente seleccionadas para su análisis. Al igual que en las secciones previas, las 
regiones se han definido sobre una malla de 1ºx1º a fin de compatibilizarla con el 
modelo de dispersión. En el anexo C se presentan las composites de los días de 
precipitación leve, moderada y extrema para las dos subzonas y se exponen los mapas 
de las condiciones sinópticas prevalentes en la SZ2 y la NZ2 durante estos mismos 
periodos. El contexto sinóptico durante los eventos de precipitación de las dos subzonas 
es distinto, lo que efectivamente sugiere que los mecanismos que generan la 
precipitación en SZ2 y la NZ2 son diferentes. 
 
 
Figura 5.17. Regiones fuente de humedad para el norte y el sur de la zona 2. 
a) Transporte de humedad e intensidad de la precipitación en SZ2.  
 En la figura 5.18 se muestran la integral de los flujos de humedad dirigidos hacia 
SZ2, desde cada una de las regiones fuente de humedad en promedio para JJAS, durante 
los periodos de precipitación leve, moderada y extrema en dicha región.  
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Figura 5.18. E-P neta en JJAS, integrada espacialmente para las distintas regiones fuente desde los días -
1 a -10 durante los eventos en que se registra precipitación leve (línea punteada), precipitación de 
intensidad moderada (línea trazos) y precipitación de carácter extrema (línea continua) en la SZ2. El 
número de días de cada tipo se indica en el extremo superior derecho de cada gráfico. 
 La región del CHS incorpora más humedad a la atmósfera a medida que aumenta 
la intensidad de la precipitación en la SZ2 (se ha comprobado que este comportamiento 
se mantiene mes a mes), y la NOZ1 disminuye sus aportes conforme aumenta la 
magnitud de la lluvia. Se obtiene, por tanto, un comportamiento bastante similar al 
observado en la Z1, en el que la intensidad de la precipitación está muy influenciada por 
la cantidad de humedad transportada por el chorro somalí. Del mismo modo, la OBB y 
la EBB presentan también un régimen similar al que se obtuvo en la BB cuando se 
analizaron los flujos de humedad sobre esta región dirigidos hacia la Z1, es decir, que la 
bahía de Bengala es un sumidero de humedad más potente a medida que se intensifica la 
precipitación en SZ2.  
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 Adicionalmente, los patrones sinópticos prevalentes en la SZ2 durante los días de 
precipitación leve, moderada y extrema (figuras C1 del anexo C) son muy similares a 
los obtenidos durante las precipitaciones sobre la Z1. En los niveles bajos de la 
atmósfera se aprecia una anomalía negativa de presión centrada sobre la costa este de la 
India, que se hace más intensa cuanto más fuerte es la precipitación. Así mismo, se 
aprecia un gran incremento del flujo del chorro de Somalia desde el ecuador y sobre 
prácticamente todo el mar Arábigo. En los niveles altos de la atmósfera, se observan 
anomalías positivas de la altura de geopotencial sobre la cuña Subtropical, así como 
anomalías de viento del este y una anómala circulación meridional de componente 
norte. Las anomalías de la SST sobre la trayectoria del chorro de Somalia son negativas.  
b) Transporte de humedad e intensidad de la precipitación en NZ2.  
 En la figura 5.19 se muestran las integrales de los flujos de humedad dirigidos 
hacia NZ2 desde cada una de las regiones fuente de humedad, en promedio para los días 
de precipitación débil, moderada y fuerte de JJAS.  
 En la región NZ2, disminuyen los valores de (E-P) conforme aumenta la fuerza 
de la lluvia. Para las restantes regiones fuente, los transportes de vapor de agua durante 
los episodios de carácter extremo, presentan nuevamente un comportamiento singular si 
se comparan con los de carácter moderado y débil. La región CHS contribuye con 
mayores cantidades de agua durante los eventos de precipitación fuerte, y la NOZ1 
presenta mayores aportes de (E-P) desde el día -10 hasta del día -6, y menores desde 
este día en adelante. En la región OBB, los días de precipitación leve y moderada 
muestran un comportamiento similar al mostrado para el conjunto de la Z2. 
Curiosamente, la OBB transporta menos humedad durante los días de precipitación 
moderada que durante los días de lluvias débiles. En los eventos más intensos se aprecia 
una disminución de los aportes durante el día -4. La SZ2 es una débil fuente de humedad 
para NZ2 durante los eventos leves y moderados, pero durante los días de precipitación 
fuerte se observa también un decremento de las aportaciones durante el día -3. En 
resumen, los patrones de (E-P) no se ordenan en función de la intensidad de la 
precipitación en ninguna de las regiones fuente. 
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Figura 5.19. E-P neta en JJAS, integrada espacialmente para las distintas regiones fuente desde los días -
1 a -10 durante los eventos en que se registra precipitación leve (línea punteada), precipitación de 
intensidad moderada (línea trazos) y precipitación de carácter extremo (línea continua) en la NZ2. El 
número de días de cada tipo se indica en el extremo superior derecho de cada gráfico. 
 En la figura C2 del anexo C, se exponen los mapas de las condiciones sinópticas 
prevalentes en la NZ2 durante los días de precipitación leve, moderada y extrema. En 
850 hPa, excepto en los días de precipitación leve, no se observa una circulación 
ciclónica cerrada sobre el este de la India. Sin embargo, sí que se observa un giro 
anticiclónico sobre la bahía de Bengala. En latitudes ecuatoriales se aprecian débiles 
giros ciclónicos simétricos hacia ambos lados del ecuador. Como ya se mencionó en el 
capítulo 3, estas anomalías corresponden a un máximo en la convección en el océano 
Índico. En los niveles superiores de la atmósfera se presentan anomalías de viento del 
este, pero en este caso no se obtienen anomalías de circulación meridional. Las 
anomalías de la SST son positivas sobre el océano Índico occidental y mar Arábigo para 
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los eventos de lluvia moderada, y sobre el mar Arábigo y la bahía de Bengala durante 
los eventos más fuertes. Esto parece indicar que la mayoría de los días de precipitación 
que se han seleccionado pudieran acontecer en los periodos de ruptura del monzón.  
 Hoyos y Webster (2007) exponen que en la parte noreste de la India existe un 
tipo de convección que se origina in situ orográficamente. Bajo condiciones especiales 
de estabilidad y humedad atmosférica y con un sistema de altas presiones localizado 
sobre la bahía de Bengala, la lluvia producida por ascensos orográficos es posible. 
Específicamente, el sistema de altas presiones situado sobre el sur de la bahía de 
Bengala genera una circulación anticiclónica que conduce el aire hacia las cadenas 
montañosas, donde el flujo de aire se eleva mecánicamente propiciando las 
precipitaciones. Este tipo de precipitaciones sobre la bahía de Bengala no constituyen 
eventos canónicos en la banda intraestacional, pero contribuyen al máximo estacional de 
precipitación sobre esta región.  
 Es posible afirmar pues, que la precipitación en la NZ2 no está condicionada sólo 
por los transportes de humedad, sino que también puede presentar una gran influencia 
de la orografía. Otros autores han sugerido también mecanismos que modulan la 
precipitación monzónica sobre la bahía de Bengala, destacando entre ellos efectos 
locales y regionales de la orografía (Xie et al., 2006). A este respecto aún quedan 
bastantes cuestiones por resolver, pero resolver este objetivo queda fuera del alcance de 
la presente Tesis. 
5.5. Resumen y conclusiones  
 Se ha analizado el transporte de humedad hacia el sector noreste de la India y 
oeste de Bangladesh (Z2), identificando seis regiones fuente de humedad para esta zona: 
el chorro de Somalia (CHS), la región situada sobre Pakistán al NO de la India (NOZ1), 
la parte noroeste, centro y sur de la India (Z1), la propia zona 2 (Z2) y la bahía de 
Bengala occidental (OBB) y la oriental (EBB).  
 En promedio anual, la fuente de humedad más importante durante los días -1 y -
2 es la propia Z2 y la región del CHS es la principal desde los días -3 a -10. De las seis 
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regiones localizadas, la EBB es la única que se comporta como sumidero de humedad 
en promedio anual.  
 Al efectuar el análisis mensual se obtiene que el chorro de Somalia es la fuente 
de humedad más notable durante la estación húmeda (JJAS) y el reciclado de humedad 
en la atmosfera es la fuente de humedad más relevante durante el resto del año. En JJAS 
la Z2 constituye, durante el día -1, un potente sumidero de humedad. Las regiones Z1 y 
NOZ1 contribuyen positivamente al flujo de humedad hacia la Z2 durante todo el año. 
Las mayores aportaciones de la NOZ1 en promedio mensual tienen lugar en mayo, 
cuando la superficie continental en esta zona (desértica o semidesértica) es más cálida y 
las mayores contribuciones de la Z1 se producen en septiembre cuando empieza a 
reciclarse la humedad procedente de las lluvias del monzón en la zona. La EBB se 
comporta como una débil fuente de humedad para la Z2 durante los meses desde 
noviembre hasta abril y como un sumidero de humedad desde mayo hasta octubre 
cuando tiene lugar la estación húmeda del monzón dentro de esta zona. La OBB se 
caracterizan por mostrar valores positivos de (E - P)1-10 durante todo el año, excepto en 
octubre y noviembre cuando tienen lugar las mayores precipitaciones en la propia OBB.  
 El transporte anual de humedad de los días en los que se registra precipitación 
viene determinado por el transporte de la estación húmeda (JJAS) puesto que el 80% de 
los eventos lluviosos se concentran en este periodo. A la vista de los resultados 
presentados, podemos afirmar que, en términos netos, el CHS es la principal fuente de 
precipitación de la Z2, seguida de la OBB.  
 Del análisis comparativo entre el transporte mensual de humedad durante los 
eventos secos y los lluviosos surgen diferencias decisivas en la generación de 
precipitación en la Z2. Durante mayo (pre-monzón) y octubre (post-monzón), los flujos 
de humedad a gran escala son fundamentales en el desarrollo de precipitaciones en la 
Z2. En JJAS, el CHS es la principal fuente de humedad en términos netos y las 
variaciones de la humedad en ausencia o presencia de precipitación son más notables 
desde los días -5 a -10 anteriores a la ocurrencia de la lluvia. Adicionalmente, el 
desarrollo de precipitaciones en la Z2 parece estar condicionado por un mayor transporte 
de vapor de agua a través del brazo meridional del chorro de Somalia, que produce 
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mayores contribuciones de humedad hacia la atmosfera por parte de la OBB. Como caso 
particular, durante el mes de agosto, la zona de NOZ1 muestra una contribución superior 
durante los días húmedos, por tanto, la circulación ―baja indopakistaní – vaguada del 
monzón‖, que favorecía los periodos de ruptura del monzón en la Z1, podría propiciar la 
actividad del monzón en la Z2. En los restantes meses del año (noviembre a abril) 
ocurren eventos de precipitación aislados en los que intervienen principalmente los 
aportes de la misma zona, de la BB o del CHS, presentando las regiones NOZ1 y Z1 
poca importancia en los flujos de humedad relacionados con estos eventos puntuales. 
 El comportamiento de las fuentes de humedad para eventos de precipitación más 
o menos intensa se ha analizado para JJAS a escala estacional. Se ha obtenido que el 
transporte de humedad desde la región del CHS es decisivo para la determinación de la 
intensidad de la parte sur de la Z2. En cambio, las lluvias extremas de la parte más 
septentrional de la zona no aparecen tan directamente influenciadas por diferencias en la 
intensidad del transporte de humedad desde las diversas fuentes y aparece un nuevo 
elemento como responsable de estas diferencias, que es la orografía dentro de la propia 
zona. 
 














 En el presente trabajo se han determinado las principales regiones fuente de 
humedad para la India y se ha analizado su importancia relativa en la generación de 
eventos de precipitación de distinta intensidad. Para ello, se ha implementado un 
análisis dinámico del transporte de humedad mediante el uso del modelo de dispersión 
lagrangiana FLEXPART.  
 Debido al comportamiento heterogéneo de la precipitación entre la parte oriental 
y occidental de la India, se ha dividido la región para su estudio. Las subregiones 
seleccionadas han sido: por un lado la zona continental comprendida entre 70-80ºE y 
8.5-28.5ºN (Z1), y por otro, el área continental situada entre 80-90ºE y 8.5-28.5ºN (Z2).  
 Con el objetivo de analizar los transportes de humedad determinantes en la 
generación de lluvia en las dos zonas de estudio, se han definido eventos de 
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precipitación comunes para cada una de ellas. El criterio empleado se ha basado en la 
ocurrencia de lluvia en un porcentaje mínimo de puntos de grid de toda una zona. 
Siguiendo un criterio similar, se han clasificado los eventos obtenidos en tres categorías 
en función de su magnitud: días de precipitación leve, moderada y de carácter extremo. 
Tanto en la Z1 como en la Z2, los días de precipitación están prácticamente concentrados 
en la estación húmeda del monzón, desde junio a septiembre. Las lluvias más intensas 
se sitúan sobre la vaguada del monzón para la Z1, y sobre Bangladesh y sus alrededores 
en la Z2.  
 Se ha analizado el marco sinóptico en el que acontecen los días de precipitación 
del monzón indio de verano mediante las siguientes variables meteorológicas: altura 
geopotencial y viento horizontal en 850 y 200 hPa y temperatura de la superficie del 
mar. Para ello, se han calculado las anomalías estacionales de los distintos conjuntos de 
eventos lluviosos (leves, moderados y extremos) con respecto a los días secos. Mientras 
que en la Z1 las precipitaciones están controladas principalmente por sistemas de bajas 
presiones sobre la India central y mar Arábigo en los niveles inferiores de la atmósfera, 
en la Z2 las precipitaciones se asocian a la presencia de ciclones y depresiones en la 
cabeza de la bahía de Bengala y la intensificación de la baja térmica de Pakistán. 
Además, en ambas zonas la intensidad del chorro de Somalia de niveles bajos y la del 
chorro tropical del Este en la atmosfera superior, se relacionan con la intensidad de la 
precipitación. Por último, se observa un enfriamiento anómalo de la superficie del mar 
sobre el océano Índico occidental y mar Arábigo, siendo éste más intenso cuando llueve 
sobre la Z2 que cuando lo hace en la Z1. En general, como se mostró en el capítulo 3, 
estos resultados están de acuerdo con la bibliografía existente al respecto. 
 Se ha calculado el transporte de humedad hacia la Z1. Las principales regiones 
fuente de humedad localizadas son: la zona del océano Índico occidental situado 
aproximadamente bajo la trayectoria del chorro de Somalia de niveles bajos (CHS), la 
bahía de Bengala (BB), la región situada al noroeste de la India, en su mayoría sobre 
Pakistán (NOZ1) y la propia Z1. 
 En los meses desde mayo hasta septiembre, la Z1 se caracteriza por las fuertes 
aportaciones de humedad que recibe de la región del CHS. El mayor aporte se produce 
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 considerando la integral desde los 
días -10 a -1), mes en el que se registra una mayor cantidad de eventos lluviosos en la 
Z1. La región del CHS presenta aportaciones reducidas durante el resto del año, con el 




). La (E-P) en la zona 1 presenta valores 
negativos entre junio y agosto debido a las intensas precipitaciones que el ISM genera 
en esta zona. Durante el mes de septiembre el reciclado comienza a ser importante y es 
la principal fuente de humedad durante el resto del año. La NOZ1 es fuente de humedad 
durante todo el año, sin observarse diferencias demasiado elevadas de un mes a otro. 





aunque los máximos picos diarios tienen lugar durante el mes de mayo, cuando es 
máxima la temperatura sobre la baja térmica Indo-pakistaní. El mes con menores 




). Finalmente, la BB es 
un potente sumidero de humedad desde mayo hasta octubre y el resto de los meses es 
fuente de humedad para la zona 1, aunque sus aportaciones son limitadas. 
 Se ha estudiado el transporte mensual de humedad de los periodos lluviosos en 
la Z1, y se ha comparado con el transporte de los días secos.  
 Durante el monzón de invierno, los patrones de (E-P) responden a las 
condiciones sinópticas que generan los escasos días de precipitaciones acontecidos. En 
mayo (pre-monzón) y octubre (post-monzón), destaca el incremento que experimenta la 
humedad transportada por la región CHS desde la costa este de África. En mayo, el 
resto de las regiones fuente aportan menos humedad, pero en octubre el reciclado de 
humedad es también relevante, con contribuciones superiores a las de los días secos.  
 Durante el monzón de verano es posible afirmar que el CHS es la principal 
fuente que origina precipitación en la Z1, en términos netos, seguida del reciclado de 
humedad en la propia zona. La NOZ1 aporta menos agua durante los días de 
precipitación. Nuestro resultado sugiere que durante los días secos una mayor cantidad 
de partículas entra en la Z1 a través de la NOZ1 mientras que en los días lluviosos, la 
presencia de bajas presiones en el centro de la India propicia que las partículas crucen 
los Ghats Occidentales. Finalmente, en la presente tesis se llega a la conclusión de que 
el reciclado de humedad juega un importante papel en la generación de precipitación en 
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la Z1 desde el mes de septiembre, cuando las lluvias son preferentemente de carácter 
débil.  
 Con el objetivo de estudiar la actividad de las fuentes de humedad durante el 
desarrollo de los eventos de precipitación de carácter leve, moderado y fuerte, se han 
comparado los flujos de humedad obtenidos para los episodios lluviosos con diferente 
magnitud. Durante la estación del monzón de verano, los aportes de humedad de la 
región CHS hasta el día -2 son esenciales para la determinación de la cantidad de 
precipitación generada. Además, se ha detectado otro cambio relacionado con la 
intensidad de la precipitación, la NOZ1 disminuye notablemente sus contribuciones los 
días inmediatamente anteriores a la llegada cuando las lluvias son más fuertes. La Z1 y 
la BB pierden más humedad durante el día -1 cuanto más intensa es la precipitación, 
mostrando que ambas regiones presentan un comportamiento homogéneo, lo que puede 
ser consistente con la influencia de la señal de la Oscilación de Madden-Julian. 
 Se han localizado 6 regiones fuente de humedad activas para la zona de la India 
oriental (Z2): la región del chorro de Somalia de niveles bajos (CHS), la parte occidental 
de la India y el sur de la Península (Z1), el noroeste de la Z1 (NOZ1), es decir, el 
territorio situado sobre Pakistán y el desierto del Thar, la propia Z2, y, por último, tanto 
el oeste como el este de la bahía de Bengala (OBB y EBB respectivamente), que se han 
estudiado por separado al presentar distinto comportamiento según la época del año.  
 En cuanto a la climatología de los transportes de humedad hacia la zona 2, se ha 
obtenido que, desde mayo hasta septiembre, la región CHS es la principal fuente de 
humedad en términos absolutos, aunque las aportaciones para junio, julio y agosto son 
considerablemente superiores que durante el mes de septiembre. La región del CHS 
presenta aportaciones reducidas durante el resto del año. La Z2 es un potente sumidero 
de humedad desde junio hasta septiembre. La mayor capacidad de sumidero se obtiene 
durante el mes de julio cuando la región CHS aporta más humedad. En cambio, la Z2 es 
la principal fuente durante el monzón de invierno, el pre-monzón y el post-monzón, 
destacando la gran cantidad de humedad que inyecta a la atmósfera durante esta última 
estación. Las regiones Z1 y NOZ1 contribuyen con aportes positivos de (E - P) durante 
todo el año, pero sus contribuciones son limitadas. La OBB también presenta balances 
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positivos de vapor de agua a lo largo de todo el año excepto en octubre y noviembre. La 
EBB es un potente sumidero de humedad desde mayo hasta octubre, coincidiendo con 
la duración del monzón de esta zona (por lo que la mayoría de las partículas que pasan 
por EBB se estarían dirigiendo hacia la Z2), y presenta contribuciones positivas de (E - 
P) durante el resto del año.  
 Para el análisis de las regiones fuente de humedad determinantes para el 
desarrollo de precipitaciones, se han contrastado los flujos de humedad dirigidos a la Z2 
en los días secos y los días húmedos.  
 En el monzón de verano, la ocurrencia de precipitaciones en la Z2 parece estar 
condicionada por una mayor bifurcación del chorro de Somalia y, en consecuencia, por 
el transporte de humedad de la región OBB. La humedad transportada desde la región 
CHS parece ser importante solamente desde el día -6 a -10 aproximadamente.  
 Los días de lluvia de los meses de mayo y de octubre están relacionados con la 
extensión del flujo del monzón a gran escala hacia el hemisferio sur. En octubre, 
también se revela la importancia de la advección de humedad desde el mar de la China 
meridional en el desarrollo de precipitaciones. Durante el invierno, los patrones de (E-P) 
obtenidos son el resultado de las situaciones sinópticas acontecidas, destacando el 
desarrollo de perturbaciones del oeste. En abril, los fenómenos convectivos constituyen 
también el origen de importantes eventos lluviosos. 
 El comportamiento de las fuentes de humedad para eventos de precipitación más 
o menos intensa se ha analizado para JJAS en la Z2. Los aportes de humedad de la 
región del CHS hasta el día -5, parecen ser muy importante para determinación del 
carácter de la precipitación. Sin embargo, las contribuciones de la OBB no presentan 
patrones coherentes en relación a la intensidad de la lluvia. Por otro lado, las 
precipitaciones extremas parecen estar influenciadas por la orografía de la región. Al 
estar la topografía más elevada en la parte norte de la Z2, se ha estudiado el transporte 
de humedad hacia las mitades norte y sur separadamente durante la estación del monzón 
de verano. 
6. Conclusiones generales 
 
- 144 - 
 
 La parte meridional de la Z2 (que se ubica sobre la vaguada del monzón) 
presenta un comportamiento bastante similar a la Z1. Es decir, la intensidad de la lluvia 
que tiene lugar sobre la zona depende directamente de los aportes de vapor de agua de la 
región CHS. Por el contrario, se ha detectado que la parte norte de la India oriental 
presenta un comportamiento distinto. Mientras que la ocurrencia/ausencia de 
precipitaciones se relacionaba con la humedad transportada por el chorro somalí y la 
parte oeste de la bahía de Bengala, la ocurrencia de eventos de carácter extremo, no 
parece estar tan directamente relacionada con la cantidad de agua transportada por las 
regiones fuente de humedad, sino que las precipitaciones más intensas podrían depender 


















In this work, the main moisture sources for India have been identified and their 
relative importance on rainfall events generation of different intensity has been 
assessed. For this purpose, a dynamical method of diagnostic has been implemented by 
using the lagrangian particle dispersion model FLEXPART.  
 
The heterogeneous behavior of the characteristics of the monsoon rainfall over 
Western and Eastern India suggests the necessity of studying them separately. In this 
work, the sub-regions selected as target are: the continental zone ranging from 8.5ºN to 
28.5ºN and 70ºE to 80ºE (namely Z1) and the continental area located between 8.5ºN to 
28.5ºN and 80ºE to 90 °E (Z2). 
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 In order to analyze the moisture transports related to precipitation development 
in the two regions, first it is necessary to define a ―precipitation day‖ (rainfall event) for 
both areas. The criterion used is based on the occurrence of rain in a minimum 
percentage of grid points within each region. Following an analogous procedure, the 
resulting ―rainfall events‖ have been classified by intensity in three categories: low, 
moderate and extreme events. Both in Z1 and Z2, the precipitation days are essentially 
concentrated in the rainy monsoon season, from June to September. The heaviest rains 
are located over the monsoon trough for Z1, and over Bangladesh and its surroundings 
for the Z2. 
 The prevalent synoptic conditions during rainy days of the Indian summer 
monsoon have been assessed by using the following meteorological variables: 
geopotential height and horizontal wind at 850 and 200 hPa and sea surface 
temperature. For this purpose, seasonal anomalies for rainy days according to their 
category (low, moderate and extreme events) have been computed and compared to the 
corresponding patterns for dry days. While rainfalls over Z1 are controlled by low 
pressure systems over the central India and the Arabian Sea at low level, the 
precipitation over Z2 is related to the presence of cyclones and depressions in the head 
of the Bay of Bengal and the intensification of the thermal low over Pakistan. In 
addition, the intensity of the Somali Low Level Jet and the upper level Tropical Easterly 
Jet are linked with the magnitude of precipitation for both zones. Finally, negative 
anomalies of sea surface temperature are observed over the western Indian Ocean and 
the Arabian Sea, being more intense for Z2 rainfall events. In general, as shown in 
Chapter 3, these results are in agreement with the existing literature on the matter. 
 The moisture transport toward Z1 has been computed, and four major moisture 
sources have been identified: the western Indian Ocean approximately along the 
trajectory of the Somali Low Level Jet (CHS), the Bay of Bengal (BB), the region 
located over land to the northwest of Z1, mostly over Pakistan (NOZ1) and the Z1 itself. 
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 From May to September, Z1 is characterized by strong moisture contributions 





 for the aggregated value from day -1 to -10), which is the month with 
more rainfall days in Z1. The CHS presents reduced contributions for the rest of the 




). Between June and August 
Z1 is a net sink of moisture, at the end of the monsoon season, the recycling process 
from the Z1 itself becomes relevant and, by October, when the CHS moisture transport 
is of little relevance, the recycling process is already the principal source of Z1, This 
behaviour is sustained for the rest of the year. The NOZ1 source is active and relatively 
constant throughout the year. The most intense contributions in monthly average occurs 




), however the most intense daily values take place during May, 
when the temperature over the Indo-Pakistani Low is the highest. The month with lower 




). A fourth and less 
relevant moisture source has been identified over the BB. This last area is only active 
during the winter months and, in fact, it becomes a moisture sink (relatively to the Z1) in 
summer. 
 The water vapor transport related with rainfall days in Z1 has been studied along 
the year. During the winter monsoon season, (E-P) patterns are due to those synoptic 
conditions responsible for the few rainfall events during this period. From May to 
October, rainfall in Z1 is highly influenced by the equatorial Indian Ocean conditions on 
the day preceding precipitation. Specifically, in May (pre-monsoon), the moisture 
transport of the Somali Jet from the southern hemisphere appears to be one of the most 
important factors affecting the precipitation development. In October (post-monsoon), 
the precipitation days in the Z1 take place when air from the CHS region is still arriving 
(southwestern monsoon), although the recycling process is also relevant.  
 During the summer monsoon season, the CHS is the main moisture source 
associated with precipitation in Z1. In contrast, less water vapour is transported from the 
region NOZ1 during rainy days. Our result suggests that during dry days a greater 
number of particles go toward Z1 through the region NOZ1, while during rainy days the 
presence of a low pressure system over central India favours that more particles cross 
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the Western Ghats. In September, the major source region is still the CHS, but we found 
that the effect of the recycling processes, probably from the water-saturated soils, starts 
to be relevant.  
 In order to study the activity of the moisture sources during the development of 
different intensity precipitation events, the moisture transport for low, moderate and 
extreme rainfall days has been compared. From June to September, a combination of 
high (low) moisture supply from the CHS from days -3 to -8 and low (high) moisture 
supply for -1 to -2 days back in time is responsible for high (low) intensity of rainfall 
days in Z1. The NOZ1 provides considerably less moisture on days previous to the most 
intense rainfall days. In addition, the Z1 and the BB show a homogeneous behavior, 
losing more moisture on day -1 when the precipitation becomes more intense. This 
homogeneity for both zones can be consistent with the propagation of the Madden-
Julian Oscillation signal. 
 Six moisture sources have been identified for Z2: the low level jet (CHS), zone 1 
(Z1), the northwestern zone 1 (NOZ1) and Z2. The region BB has been divided in 
western BB (OBB) and Eastern BB (EBB) to study them separately because they 
displayed different seasonal characteristics.  
 Concerning the climatology of the moisture transport toward Z2, we found that 
from May to September, the CHS region is the main source of moisture, although the 
quantities transported from June to August are considerably higher than during 
September. The CHS region presents reduced contributions for the year. Z2 is a 
powerful moisture sink from June to September with the peak during July when the 
CHS provides more moisture to Z2. On the other hand, Z2 is itself, the main source 
during the winter monsoon, the pre-monsoon and the post-monsoon season. The regions 
Z1 and NOZ1 introduce water vapor in Z2 throughout the year, but their contributions on 
E-P are limited. The OBB also presents positive water budgets along the year, except 
for October and November. The EBB is a strong moisture sink from May to October, 
coinciding with the duration of the summer monsoon flow in this area (so most particles 
that travel over the EBB would be aimed towards Z2), and this region shows positive 
values of (E - P) for the rest of the year. 
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 In order to determine the crucial moisture sources for rainfall development, the 
water transport during dry and rainy days has been compared. 
 In the summer monsoon, the rainfall development in Z2 seems to be conditioned 
by an enhanced splitting in two branches of the moisture transported by the Somali Jet, 
and consequently, by the moisture transported by OBB. The moisture transport from the 
CHS itself appears to be important only from day -6 to -10 approximately.  
 Rainy periods between May and October are clearly linked with the extension of 
the large scale monsoon flow in the southern hemisphere. Although in October moisture 
advection from the South China Sea is also important for rainfall development. During 
winter monsoon season, the patterns of (E-P) are clearly related to the well-known 
western disturbances in this area. In April, the rainfall events associated with convection 
is also frequent, and the water vapour budgets are also associated with them. 
 Concerning to the changes in the moisture sources associated to the different 
precipitation intensities in Z2, the moisture supply from the region CHS from day -10 to 
day -5 seems to be very important in the determination of the precipitation amount. 
However, the OBB contributions haven‘t shown consistent patterns depending on the 
precipitation intensity. On the other hand, occurrence of extreme precipitation seems to 
be influenced by the topography of the region.  
 The southern half of the Z2 region (located on the monsoon trough) shows a 
behavior quite similar to Z1. That is, the rainfall intensity on the area depends directly 
on the water vapor contributions of the CHS region. On the other hand, northern Z2 
presents a different behavior: while the occurrence/absence of rainfall was related to 
moisture transport by the Somali jet and the Bay of Bengal, the occurrence of extreme 
rainfall events doesn‘t seem to be so directly related with the amount of water vapor 
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Figura A1. Precipitación media en la zona 1 durante los días secos, de precipitación leve, 
moderada y de carácter extremo (de izquierda a derecha) en los meses de (1) enero, (2) febrero, 
(3) marzo y (4) abril. 
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Figura A1 (Continuación). Precipitación media en la zona 1 durante los días secos, de 
precipitación leve, moderada y de carácter extremo (de izquierda a derecha) en los meses de (5) 
mayo, (6) junio, (7) julio y (8) agosto. 
Anexo A 
 














Figura A1 (Continuación). Precipitación media en la zona 1 durante los días secos, de 
precipitación leve, moderada y de carácter extremo (de izquierda a derecha) en los meses de (9) 


















Figura A2. Precipitación media en la zona 2 durante los días secos, de precipitación leve, 
moderada y de carácter extremo (de izquierda a derecha) en los meses de (1) enero, (2) febrero, 
(3) marzo y (4) abril. 
Anexo A 
 














Figura A2 (Continuación). Precipitación media en la zona 2 durante los días secos, de 
precipitación leve, moderada y de carácter extremo (de izquierda a derecha) en los meses de (5) 
mayo, (6) junio, (7) julio y (8) agosto. 
Anexo A 
 














Figura A2 (Continuación). Precipitación media en la zona 2 durante los días secos, de 
precipitación leve, moderada y de carácter extremo (de izquierda a derecha) en los meses de (9) 
septiembre, (10) octubre, (11) noviembre y (12) diciembre. 
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Figura B1.1. Distribución de E-P correspondiente a las partículas dirigidas hacia la zona 1 durante el 
mes de enero. Se muestran las contribuciones a E - P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, 
tres, cinco y diez días antes (día -2, -3, -5 y -10 respectivamente). Finalmente se muestra la integral 
completa para los días -1 a -10. 
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Figura B1.3. Ídem para el mes de marzo.  
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Figura B1.5. Ídem para el mes de mayo.  
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Figura B1.7. Ídem para el mes de julio.  
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Figura B1.9. Ídem para el mes de septiembre.  
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Figura B1.11. Ídem para el mes de noviembre.  
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Figura B1.13. E-P neta integrada espacialmente para cada una de las regiones fuente seleccionadas 
desde los días -1 a -10 para el mes de enero. 
 
Figura B1.14. Ídem para el mes de febrero.  
 








Figura B1.16. Ídem para el mes de abril.  
 
Figura B1.17. Ídem para el mes de mayo.  
 
Figura B1.18. Ídem para el mes de junio.  
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Figura B1.19. Ídem para el mes de julio.  
 
Figura B1.20. Ídem para el mes de agosto.  
 
Figura B1.21. Ídem para el mes de septiembre.  
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Figura B1.22. Ídem para el mes de octubre.  
 
Figura B1.23. Ídem para el mes de noviembre.  
 
Figura B1.24. Ídem para el mes de diciembre. 
Anexo B 
 




Figura B1.25. Distribución de E-P del mes de enero correspondiente a las partículas dirigidas hacia la 
zona 1 los días en los que se registra precipitación de cualquier intensidad en la zona. Se muestran las 
contribuciones a E-P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, tres, cinco y diez días antes (día 
-2, -3, -5 y -10 respectivamente). Finalmente se muestra la integral completa para los días -1 a -10 
 
Figura B1.26. Ídem para el mes de febrero 
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Figura B1.27. Ídem para el mes de marzo.  
 









Figura B1.29. Ídem para el mes de mayo.  
 









Figura B1.31. Ídem para el mes de julio.  
 









Figura B1.33. Ídem para el mes de septiembre.  
 
Figura B1.34. Ídem para el mes de octubre.  
Anexo B 
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Figura B1.35. E-P neta integrada espacialmente durante el mes de enero en los días secos (línea 
punteada) y en los que se registra precipitación de cualquier intensidad (línea continua) para cada una de 
las regiones fuente desde los días -1 a -10. 
 
Figura B1.36. Ídem para el mes de febrero.  
 
Figura B1.37. Ídem para el mes de marzo.  
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Figura B1.38. Ídem para el mes de abril. 
 
Figura B1.39. Ídem para el mes de mayo.  
 
Figura B1.40. Ídem para el mes de junio.  
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Figura B1.41. Ídem para el mes de julio. 
 
Figura B1.42. Ídem para el mes de agosto.  
 
Figura B1.43. Ídem para el mes de septiembre.  
Anexo B 
 












Figura B2.1. Distribución de E-P correspondiente a las partículas dirigidas hacia la zona 2 durante el 
mes de enero. Se muestran las contribuciones a E - P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, 
tres, cinco y diez días antes (día -2, -3, -5 y -10 respectivamente). Finalmente se muestra la integral 
completa para los días -1 a -10. 
 
Figura B2.2. Ídem para el mes de febrero. 
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Figura B2.3. Ídem para el mes de marzo. 
 








Figura B2.5. Ídem para el mes de mayo. 
 
Figura B2.6. Ídem para el mes de junio. 
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Figura B2.7. Ídem para el mes de julio. 
 









Figura B2.9. Ídem para el mes de septiembre. 
 








Figura B2.11. Ídem para el mes de noviembre. 
 
Figura B2.12. Ídem para el mes de diciembre. 
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Figura B2.13. E-P neta integrada espacialmente para cada una de las regiones fuente seleccionadas para 
la zona 2 desde los días -1 a -10 para el mes de enero. 
 
Figura B2.14. Ídem para el mes de febrero.  
Anexo B 
 




Figura B2.15. Ídem para el mes de marzo.  
 








Figura B2.17. Ídem para el mes de mayo.  
 
Figura B2.18. Ídem para el mes de junio.  
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Figura B2.19. Ídem para el mes de julio.  
 
Figura B2.20. Ídem para el mes de agosto.  
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Figura B2.21. Ídem para el mes de septiembre.  
 









Figura B2.23. Ídem para el mes de noviembre.  
 
Figura B2.24. Ídem para el mes de diciembre.  
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Figura B2.25. Distribución de E-P del mes de enero correspondiente a las partículas dirigidas hacia la 
zona 2 los días en los que se registra precipitación de cualquier intensidad en la zona. Se muestran las 
contribuciones a E-P para el día anterior a llegada (día -1) así como dos, tres, cinco y diez días antes (día 
-2, -3, -5 y -10 respectivamente). Finalmente se muestra la integral completa para los días -1 a -10 
 
Figura B2.26. Ídem para el mes de febrero.   
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Figura B2.27. Ídem para el mes de marzo. 
 








Figura B2.29. Ídem para el mes de mayo. 
 
Figura B2.30. Ídem para el mes de junio. 
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Figura B2.31. Ídem para el mes de julio. 
 









Figura B2.33. Ídem para el mes de septiembre. 
 









Figura B2.35. Ídem para el mes de noviembre. 
 
Figura B2.36. Ídem para el mes de diciembre. 
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Figura B2.37. E-P neta integrada espacialmente durante el mes de enero en los días secos (línea 
punteada) y en los que se registra precipitación de cualquier intensidad (línea continua) para cada una de 
las regiones fuente seleccionadas para el estudio de la Z2. 
 
Figura B2.38. Ídem para el mes de febrero.  
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Figura B2.39.Ídem para el mes de marzo. 
 
Figura B2.40. Ídem para el mes de abril.  
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Figura B2.41.Ídem para el mes de mayo. 
 
Figura B2.42. Ídem para el mes de junio.  
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Figura B2.43.Ídem para el mes de julio. 
 
Figura B2.44. Ídem para el mes de agosto.  
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Figura B2.45.Ídem para el mes de septiembre. 
 
Figura B2.46. Ídem para el mes de octubre.  
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Figura B2.47.Ídem para el mes de noviembre. 
 
Figura B2.48. Ídem para el mes de diciembre.  
 
 
































Figura C.0. Precipitación media de JJAS (mm/día) para la NZ2 y la NS2 respectivamente, durante los días 
(a) y (e) secos, (b) y (f) de lluvias débiles, (c) y (g) de lluvias moderadas, y (d) y (h) de precipitaciones 
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Figura C1. De izquierda a derecha se expone el promedio estacional de los días secos y las 
anomalías de los días de precipitación leve, moderada y extrema respecto de los días secos 
en la zona 1 para las siguientes variables: altura geopotencial (m) en (a) 850 y (b) 200 hPa, 
vientos horizontales (m/s) en (c) 850 hPa y (d) 200 hPa., y (e) temperatura superficial del 
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Figura C2. De izquierda a derecha se expone el promedio estacional de los días secos y las 
anomalías de los días de precipitación leve, moderada y extrema respecto de los días secos 
en la zona 2 para las siguientes variables: altura geopotencial (m) en (a) 850 y (b) 200 hPa, 
vientos horizontales (m/s) en (c) 850 hPa y (d) 200 hPa., y (e) temperatura superficial del 
mar (ºC).  
 
